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Diese Synthese der kÃ¤nozoische Vereisungsgeschichte der Antarktis stutzt sich 
vor allem auf die Ergebnisse der Fahrtabschnitte 113, 114, 119 und 120 des 
Ocean Drilling Program in den sudlichsten Atlantik und den sudlichsten Indik 
sowie auf die Ergebnisse verschiedener Bohrprojekte im Rossmeer. Sie berÃ¼ck 
sichtigt dabei sowohl Bohrungen in der Tiefsee und auf submarinen Erhebun- 
gen, als auch Bohrungen am antarktischen Kontinentalhang und auf dem Konti- 
nentalschelf. Daten aus anderen Teilen des Sudpolarmeeres, aus den angren- 
zenden Meeresgebieten und von Landaufschlussen in der Antarktis werden zur 
ErgÃ¤nzun und zu Vergleichszwecken herangezogen. Um ein ausgewogenes 
und detailliertes Bild der Vereisungsgeschichte und der Klimaentwicklung auf- 
zuzeigen, werden zahlreiche verschiedene Parametern diskutiert, z.B. stabile 
Sauerstoffisotope benthischer und planktischer Foraminiferen, Sedimentfazies, 
Gesamt- und Tonmineralogie, eistransportiertes Material und Mikrofossilverge- 
sellschaftungen. 
Die meisten Daten aus dem Sudpolarmeer sprechen gegen glaziale Bedingun- 
gen auf Meeresniveau wÃ¤hren der Kreidezeit. Sie sagen aber nichts Ã¼be die 
MÃ¶glichkei einer lokalen oder regionalen Inlandvereisung aus. Glaziologische 
Modelle erlauben die Existenz einiger oberkretazischer Talgletscher, die bis auf 
HÃ¶he von C 1000 m Ã¼be NN vorgestoÃŸe sind. Ausgedehnte Eisfelder mÃ¼sse 
jedoch auf die Hochlagen im Innern der Antarktis beschrÃ¤nk geblieben sein. 
WÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ und UntereozÃ¤n Ã¤ndert sich diese Situation nicht 
wesentlich. Vor etwa 60 Ma begann eine ausgeprÃ¤gt globale ErwÃ¤rmung die 
das restliche PalÃ¤ozÃ und das UntereozÃ¤ umfaÃŸte Sie resultierte im Unter- 
eozÃ¤ in den hÃ¶chste Temperaturen des gesamten KÃ¤nozoikums Auf der 
Maudkuppe und dem Kerguelenrucken erreichte das OberflÃ¤chenwasse maxi- 
mal Ca. 17 - 18 OC und das intermediÃ¤r Wasser maximal Ca. 12 - 14 *C. 
Etwa vor 52 Ma setzte eine langfristige Abkuhlung der Antarktis ein. Erste Anzei- 
chen dafÃ¼r daÂ Eis an verschiedenen Orten bis an die KÃ¼st vorgestoÃŸe ist, 
finden sich in mitteleozÃ¤ne Sedimenten des Atlantiks, Indiks und Pazifiks. Der 
grÃ¶ÃŸ Teil des ostantarktischen Kontinentes war damals aber sicher eisfrei, und 
das Klima war temperiert und humid. Die sedimentologischen und isotopengeo- 
logischen Daten lassen kaum einen Zweifel daran, daÂ es im untersten OligozÃ¤ 
zu einer starken Zunahme des antarktischen Eisvolumens gekommen ist, die vor 
35,9 Ma zur Entstehung eines kontinentalen ostantarktischen Eisschildes gefÃ¼hr 
hat. Das unteroligozÃ¤n Eisvolumen entsprach etwa dem heutigen oder Ã¼bertra 
es sogar. In der Ostantarktis war wahrscheinlich eine Situation Ã¤hnlic der im 
letzten Glazial gegeben, als die Grundlinie des Eises Ã¼be weite Strecken an der 
Schelfkante lag. Die Bildung des kontinentalen Eisschildes war mit einer weite- 
ren AbkÃ¼hlun des SÃ¼dpolarmeere verbunden. 
Auch wÃ¤hren des restlichen OligozÃ¤n war die Ostantarktis vereist, wÃ¤hren in 
der Westantarktis wohl nur die hÃ¶chste Regionen vergletschert waren. Der ost- 
antarktische Eisschild war jedoch kein stabiles Gebilde. So rÃ¼ckt die Grundlinie 
zwischen 30 und 25 Ma zumindest im Rossmeer, wahrscheinlich aber auch in 
anderen Gebieten der Ostantarktis, fÃ¼nf bis sechsmal an die Schelfkante vor. 
Zwischen den einzelnen VorstÃ¶ÃŸ zog sie sich auf die inneren Schelfbereiche 
zurÃ¼ck Der Eisschild war temperiert, und in eisfreien und geschÃ¼tzte Gebieten 
war Vegetation vorhanden. 
Der langfristige Trend der kÃ¤nozoische AbkÃ¼hlun und des Eisaufbaus in der 
Antarktis setzte sich auch im MiozÃ¤ fort. Doch auch wÃ¤hren dieses Zeitab- 
schnittes wechselten "glaziale" und "interglaziale" Phasen in relativ regelmÃ¤ÃŸ 
gen AbstÃ¤nde ab, wobei glaziale Maxima alle etwa 1 - 2 Ma auftraten. Nach 
einem relativ warmen Zeitabschnitt vor 17,5 - 15 Ma fand zwischen 15 Ma und 
12 Ma erneut eine signifikante Zunahme des Eisvolumens verbunden mit einer 
AbkÃ¼hlun statt. Das ObermiozÃ¤ war die Zeit des maximalen Eisvolumens und 
Eisabflusses seit dem Aufbau des antarktischen Eisschildes. GroÃŸ Schelfeise 
bauten sich in der Ostantarktis und nun erstmals auch in der Westantarktis auf. 
Im UnterpliozÃ¤n vor etwa 5 Ma, begannen ein markanter RÃ¼ckzu des Eises und 
eine deutliche ErwÃ¤rmung Kontinentales Eis erreichte aber durch das gesamte 
PliozÃ¤ hindurch an mehreren Orten die antarktische KÃ¼st und entlieÃ detritus- 
beladene Eisberge ins SÃ¼dpolarmeer Die Schelfeise der Westantarktis dage- 
gen wurden wahrscheinlich vÃ¶lli abgebaut. Ein Klimaoptimum mit deutlich 
hÃ¶here Temperaturen als heute wurde zwischen 4,8 und 4,l Ma erreicht. Das 
Ende des EisrÃ¼ckzuge lag wohl bei etwa 3,5 Ma, obwohl es Daten gibt, die ein 
Ende erst vor 3,1 - 2,5 Ma nahelegen. Seit etwa 2,5 Ma treten ausgeprÃ¤gt 
Glazialllnterglazial-Zyklen auf, die ein komplexes Zusammenspiel von Meeres- 
spiegelschwankungen und palÃ¤ozeanographische sowie palÃ¤oglaziologische 
VerÃ¤nderunge als Resultat globaler KlimaÃ¤nderunge widerspiegeln. 
ABSTRACT 
This synthesis On the Cenozoic glacial history of Antarctica is based mainly On 
the scientific results of legs 11 3, 11 4, 11 9 and 120 of the Ocean Drilling Program 
into the southernmost parts of the Atlantic and Indian oceans. It also refers to 
several drilling projects in the ROSS Sea area, Pacific sector of the Southern 
Ocean. This study thus combines results from drilling On abyssal plains, On isola- 
ted submarine elevations, and on the continental slope and shelf of Antarctica. In 
addition, data from other parts of the Southern Ocean are considered, as well as 
data from the adjacent seas and from rock outcrops on the Antarctic continent. In 
order to gain a balanced and detailed view of the Cenozoic glacial history and 
the climatic development, a wide range of parameters are discussed, e.g. stable 
oxygen isotopes of benthic and planktic foraminifera, lithofacies, bulk mineralo- 
gy, clay mineralogy, ice-rafted debris and microfossil assemblages. 
Most of the sedimentological and isotopic data argue against glacial conditions 
at sea level during Cretaceous time. However, they do not contradict a local or 
regional glacierization of the inner and elevated parts of Antarctica. Glaciological 
models support the existence of some late Cretaceous valley glaciers descen- 
ding to < 1000 m above sea level. Larger ice caps, however, must have been 
confined to the highest regions of the continent. This situation did not change 
significantly during the Paleocene and the Early Eocene. At about 60 Ma, a dis- 
tinct warming began and comprised the remainder of the Paleocene and the 
Early Eocene. The Early Eocene experienced the highest temperatures of the 
entire Cenozoic. Surface water temperatures on Maud Rise and on Kerguelen 
Plateau were at a maximum 17 - 18 Â¡C the intermediate water masses reached 
temperatures of Ca. 12 - 14 Â¡C 
A long-term cooling of both the surface and the bottom water masses started at 
about 52 Ma, close to the EarlyIMiddle Eocene boundary. The first indication of 
glacier ice reaching the Antarctic coast is in the form of isolated Middle Eocene 
gravel and terrigenous sand grains indicating ice-rafting in the Indian, Atlantic 
and Pacific oceans, and in the form of glaciomarine deposits on King George 
Island. Most of the East Antarctic continent, however, certainly remained ice-free. 
The climate still was temperate and humid. In earliest Oligocene time, all major 
sediment parameters and the stable oxygen isotopes record an intense growth of 
the ice volume resulting in the development of a continental East Antarctic ice 
sheet at 35.9 Ma. The Early Oligocene ice volume was in the Same order as 
today or even larger. The situation on East Antarctica probably resembled that of 
the last glacial maximum, when the position of the grounding line coincided with 
the shelf break. The generation of the continental ice sheet was combined with a 
further cooling of Southern Ocean waters, as indicated by calcareous and sili- 
ceous microfossil assemblages. 
During Oligocene time, the East Antarctic continent was almost completely 
buried beneath the ice. In contrast, on West Antarctica only the highest regions 
are assumed to have been covered by ice. Although the ice never totally disap- 
peared from the Antarctic continent, the ice sheet was not stable but was subject 
to major fluctuations. Thus, between 30 and 25 Ma, the grounding line advanced 
five to six times across the ROSS Sea shelf and probably also across other shelf 
areas in East Antarctica. Between the individual ice advances the grounding line 
retreated to a position on the inner continental shelf. The ice sheet did not have a 
polar character as today, but was temperate and wet-based. Vegetation existed 
in sheltered and ice-free regions. 
The long-term Cenozoic cooling trend and the build-up of Antarctic ice continued 
throughout the Miocene. However, also during this period "glacial" conditions 
alternated with "interglacial" conditions. Glacial maxima developed in relatively 
regular intervals of 1 - 2 Ma. Following a warm interval lasting from 17.5 Ma to 
15 Ma, a significant growth of the Antarctic ice volume and cooling occurred 
during the Middle Miocene, between 15 Ma and 12 Ma. This event is well docu- 
mented by a world-wide drasticincrease in stable oxygen isotope values. The 
Late Miocene was the time of maximum ice volume and ice discharge since the 
Initiation of an Antarctic ice sheet. Large ice shelves developed on East Antarc- 
tica and for the first time also on West Antarctica. 
A marked ice retreat and distinct warming began in the Early Pliocene, at about 
5 Ma. Continental ice reached the Antarctic coast at several places throughout 
the Pliocene and released sediment-loaded icebergs into the Southern Ocean. 
In contrast, the ice shelves of West Antarctica disintegrated. A climatic optimum 
with temperatures distinctly higher than today was reached between 4.8 and 
4.1 Ma. The retreat of the ice ended probably at around 3.5 Ma, although some 
data indicate a later end at 3.1 - 2.5 Ma. Since about 2.5 Ma a complex interac- 
tion of sea level variations and paleoceanographic as well as paleoglaciological 
changes resulted in intense glaciallinterglacial-cycles. 
1. EINLEITUNG 
1.1 Fragestellung 
Die atmosphÃ¤rische und die ozeanischen Zirkulationsmuster der Erde werden 
heute maÃŸgeblic vom Eisschild der Antarktis beeinfluÃŸt Von besonderer 
Bedeutung sind dabei der Albedo-Effekt der EisoberflÃ¤ch und seine Auswir- 
kung auf die Temperatur, die Produktion von kaltem und dichtem, bis weit in die 
NordhemisphÃ¤r vordringendem Bodenwasser und die Auswirkung des Eisran- 
des auf die Lage und Breite der subpolaren Klimazone und die damit verbun- 
denen Windsysteme. In dem Bestreben, die Prozesse und Ursachen zu verste- 
hen, die fÃ¼ die kÃ¤nozoische KlimaÃ¤nderunge und Meeresspiegelschwankun- 
gen verantwortlich waren, ist daher die Rekonstruktion der Entwicklungsge- 
schichte des antarktischen Eisschildes seit der Kreidezeit vorrangig. 
Es gibt verschiedene MÃ¶glichkeiten die glaziale Geschichte der Antarktis zu 
rekonstruieren. Untersuchungen an Eiskernen erzielten eine hohe zeitliche Auf- 
lÃ¶sun der Klimaentwicklung wÃ¤hren der letzten etwa 150.000 Jahre (z.B. 
Lorius et al., 1985). Sie umfaÃŸte damit einen kompletten Glaziallinterglazial- 
Zyklus und reichten bis in die vorletzte Glazialperiode zurÃ¼ck Umfangreiches 
Datenmaterial Ã¼be mehrere spÃ¤tquartÃ¤ Glaziallinterglazial-Zyklen lieferte eine 
groÃŸ Anzahl von Sedimentkernen, die mit Hilfe von Kolben- oder Schwereloten 
im SÃ¼dpolarmee gewonnen wurden (z.B. Grobe et al., 1990a; Grobe & Macken- 
Sen, 1992). Anhand solcher < 20 m langen Sedimentkerne gelang es sogar, die 
PalÃ¤ozeanographi und Vereisungsgeschichte detailliert bis ins obere PliozÃ¤ 
zurÃ¼c zu rekonstruieren (z.B. Abelmann et al., 1990). 
Diese Daten zur spÃ¤tneogene Vereisungs- und Klimageschichte gewinnen 
zunehmend an Bedeutung, wenn es darum geht, zukÃ¼nftig Entwicklungen 
vorauszusagen. Wenn jedoch den Klimavorhersagen nach den heute gÃ¤ngige 
Modellen Glauben zu schenken ist, so kann der momentane globale ErwÃ¤r 
mungstrend zu Bedingungen fuhren, wie sie auf der Erde vor mehr als 2,5 Ma 
geherrscht haben. Als Analogien fÃ¼ zukÃ¼nftig Klimate mÃ¼sse daher auch 
pliozÃ¤n und Ã¤lter Zeitabschnitte in Betracht gezogen werden (Barrett, 1991). 
Deshalb ist das genaue VerstÃ¤ndni der langfristigen, kÃ¤nozoische Entwick- 
lung des antarktischen Eisschildes auch fÃ¼ diese aktuelle Fragestellung von 
groÃŸe Wichtigkeit. Mit dieser Arbeit wird deshalb versucht, eine Synthese der 
antarktischen Vereisungsgeschichte seit der Kreidezeit zu erstellen. 
Die EntschlÃ¼sselun der frÃ¼he Vereisungsgeschichte der Antarktis wird da- 
durch erschwert, daÂ etwa 98 O/O der Antarktis mit Eis bedeckt und geeignete 
geologische AufschlÃ¼ss an Land sehr selten sind. Deshalb wurde in den letzten 
Jahren im Rahmen des Ocean Drilling Program (ODP) versucht, durch Bohrun- 
gen im atlantischen und indischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere Sedimentabfol- 
gen entsprechenden Alters zu erschlieÃŸen Sie lieferten zum einen direkte 
Hinweise auf die Vereisungsgeschichte in Form von Sedimenten, die aus auflie- 
gendem oder schwimmendem Eis abgelagert wurden. Zum anderen erbrachten 
sie indirekte Hinweise in Form von zahlreichen sedimentologischen und palÃ¤on 
tologischen Parametern sowie in Form von VerhÃ¤ltnisse stabiler Isotope in 
GehÃ¤use benthischer und planktischer Foraminiferen. 
Das Hauptproblem bei der Deutung der direkten Hinweise besteht darin, daÂ sie 
fast ausschlieÃŸlic auf Schelfsedimente beschrÃ¤nk sind. Diese sind in der Regel 
sowohl durch eine groÃŸ Zahl von SchichtlÃ¼cke als auch durch intensive 
Sedimentumlagerung charakterisiert. Zudem sind Mikrofossilien nicht in dem 
MaÃŸ verfÃ¼gbar das fÃ¼ eine optimale Datierung erforderlich wÃ¤re Andererseits 
kÃ¶nne die indirekten Hinweise, vor allem die VerhÃ¤ltniss stabiler Sauerstoff- 
isotope, in bezug auf Klima und Eisvolumen durchaus verschieden interpretiert 
werden. Ein weiteres Problem besteht darin, daÂ auch die indirekten klimati- 
schen Signale zum Beispiel durch Sedimentumlagerung verschleiert oder vÃ¶lli 
zerstÃ¶r werden kÃ¶nnen Es ist daher nicht verwunderlich, daÂ die Frage der 
antarktischen Vereisungsgeschichte seit den ersten Tiefseebohrungen im 
SÃ¼dpolarmee heftig diskutiert wird. Hatte man zuvor die glaziale Geschichte der 
Antarktis auf das QuartÃ¤ beschrÃ¤nk gesehen, so konnten wÃ¤hren des Fahrtab- 
schnittes 28 des Deep Sea Drilling Project (DSDP) bereits in oberoligozÃ¤ne 
Sedimenten Vereisungsspuren festgestellt werden (Hayes, Frakes et al., 1975). 
BetrÃ¤chtlich Fortschritte in der Rekonstruktion der antarktischen Vereisungsge- 
schichte wurden in den etwa letzten fÃ¼n Jahren im Rahmen des ODP und durch 
neuseelÃ¤ndisch Forschungsbohrungen erzielt. Diese Bohrprojekte und die 
daran anschlieÃŸende Forschungsarbeiten widmeten sich der Datierung des 
Einsetzens einer Vereisung auf Meeresniveau und der VerÃ¤nderlichkei des Eis- 
schildes seit dem OligozÃ¤n Sie untersuchten die zeitliche Abfolge von glazialen 
Erosionsereignissen auf den Kontinentalschelfen als Voraussetzung fÃ¼ die 
Rekonstruktion von Ã„nderunge im antarktischen Eisvolumen. Weiterhin kon- 
zentrierten sie sich darauf, VerÃ¤nderunge in den proximalen und distalen Abla- 
gerungsbedingungen zu dokumentieren und damit Hinweise auf KlimaÃ¤nderun 
gen zu erhalten. AuÃŸerde wurde ein sedimentologisches Modell fÃ¼ die Ent- 
wicklung eines Kontinentalschelfes unter glazialen Bedingungen erarbeitet. Auf 
diese Arbeiten wird im Detail in den Kapiteln 3 und 4 dieser Arbeit eingegangen. 
Die SchlÃ¼sselfragen die in dieser Synthese beantwortet werden sollen, sind: 
Wann entwickelte sich ein kontinentaler Eisschild in der Antarktis, und seit 
wann beeinfluÃŸt er die marine Sedimentation? 
Unterlag dieser Eisschild grÃ¶ÃŸer Schwankungen, wurde er zeitweise 
gar vollstÃ¤ndi abgebaut, oder war er in GrÃ¶Ã und Volumen konstant? 
Welche thermischen Eigenschaften hatte das kÃ¤nozoisch Eis? Handelte 
es sich um temperiertes Eis mit Schmelzwasser an seiner Basis, das 
mÃ¶glicherweis Vegetation in den Kustengebieten erlaubte? Oder han- 
delte es sich um polares Eis, Ã¤hnlic wie heute? 
Zur LÃ¶sun dieser Fragen stÃ¼tz sich diese Synthese vor allem auf die Ergeb- 
nisse der Fahrtabschnitte 1 13, 1 14, 1 19 und 120 des Ocean Drilling Program in 
den sÃ¼dlichste Atlantik und den sÃ¼dlichste Indik sowie auf die Ergebnisse 
verschiedener Bohrprojekte im Rossmeer. Sie berÃ¼cksichtig dabei sowohl 
Bohrungen in der Tiefsee und auf submarinen Erhebungen, als auch Bohrungen 
am antarktischen Kontinentalhang und auf dem Kontinentalschelf. Daten aus 
anderen Teilen des SÃ¼dpolarmeeres aus den angrenzenden Meeresgebieten 
und von LandaufschlÃ¼sse in der Antarktis werden zur ErgÃ¤nzun und zu 
Vergleichszwecken herangezogen. Um ein ausgewogenes und detailliertes Bild 
der Vereisungsgeschichte und der Klimaentwicklung aufzuzeigen, werden zahl- 
reiche verschiedene Parameter diskutiert, z.B. stabile Sauerstoffisotope benthi- 
scher und planktischer Foraminiferen, Sedimentfazies, Gesamt- und Tonminera- 
logie, eistransportiertes Material und Mikrofossilvergesellschaftungen. 
Der antarktische Kontinent ist mit einer FlÃ¤ch von rund 14 Millionen km* um 
etwa ein Drittel grÃ¶ÃŸ als Europa und knapp doppelt so groÃ wie Australien. Er 
unterscheidet sich von allen anderen Kontinenten der Erde vor allem durch 
seine extreme Trockenheit, seine niedrigen Temperaturen und seine Eisbe- 
deckung. Der antarktische Eisschild beeinfluÃŸ durch den Albedo-Effekt und 
durch seine Auswirkung auf die Temperatur und auf die Produktion von kaltem 
und dichtem Bodenwasser sowohl die atmosphÃ¤risch als auch die ozeanische 
Zirkulation unseres Planeten. VerÃ¤nderunge im Volumen oder in der Ausdeh- 
nung des antarktischen Eisschildes haben daher direkten EinfluÃ auf unser 
Klima, auf Schwankungen des Meeresspiegels und auf die MeeresstrÃ¶mungen 
Etwa 98 % des antarktischen Kontinentes sind heute von Eis bedeckt, und wÃ¤h 
rend mehrerer Monate ist die Antarktis von einem breiten MeereisgÃ¼rte umge- 
ben. Der Eisschild hat eine mittlere MÃ¤chtigkei von etwa 2200 m und ein Volu- 
men von ca. 30 Millionen km3 (Drewry et al., 1982). Er speichert etwa 85 % allen 
SÃ¼ÃŸwasse der Erde. Alles Ã¼brig Eis auf der Erde nimmt dagegen zusammen 
ein Volumen von nur etwa 2,6 Millionen km3 ein (Shackleton & Kennett, 1975). 
WÃ¼rd alles antarktische Eis abschmelzen, so stiege der Meeresspiegel um 
etwa 70 - 80 m an (Drewry, 1991 ; Huybrechts, 1992). 
Die KÃ¼stenlini der Antarktis besteht zu 13 % aus Gebirgsgletschern und Eis- 
strÃ¶men zu 38 % aus EiswÃ¤lle und zu 44 % aus Schelfeisen. Eisfreie Gebiete 
nehmen nur etwa 5 % ein (Drewry et al., 1982). Unter EisstrÃ¶me versteht man 
Teile eines Eisschildes, in denen das Eis wesentlich schneller flieÃŸ als in seiner 
Umgebung. Die FlieÃŸgeschwindigkeite antarktischer EisstrÃ¶m liegen bei etwa 
1 km/Jahr oder mehr. Ein Eiswall ist die seewÃ¤rtige annÃ¤hern vertikale Be- 
grenzung eines Eisschildes. Im Gegensatz zu Gletschern und EisstrÃ¶me wei- 
sen EiswÃ¤ll eine FlieÃŸgeschwindigkei von nur etwa 5 - 50 m/Jahr auf (Drewry & 
Cooper, 1981). Schelfeise werden aus groÃŸen bis mehrere hundert Meter 
dicken Platten aus Eis gebildet, die auf dem Meer aufschwimmen, aber mit dem 
Inlandeis verbunden sind und teilweise von ihm genÃ¤hr werden. Sie flieÃŸe mit 
einigen hundert Metern pro Jahr (Drewry & Cooper, 1981). Die Grenze zwischen 
Inlandeis und Schelfeis ist die Grundlinie. 
Bei dem Ã¼berwiegende Teil des antarktischen Eises handelt es sich um 
"polares" oder "kaltes" Eis. Es ist durch eine unter dem Gefrierpunkt liegende 
Temperatur gekennzeichnet. Dieses Eis ist daher trocken. Es kann entweder an 
seinem Untergrund festgefroren sein und ist dann relativ passiv; oder es kann 
durch geothermische Energie an seiner Basis erwÃ¤rm und geschmolzen wer- 
den, was wiederum das Gleiten und die erodierende Wirkung des Eises ver- 
stÃ¤rkt Im Gegensatz zum kalten oder polaren Eis befindet sich die Temperatur 
des "warmen" oder "temperierten" Eises, das charakteristisch fÃ¼ die mittleren 
und niederen Breiten ist, am Schmelzpunkt. Temperiertes Eis ist stets mit 
Schmelzwasser an seiner Basis verbunden und gleitet Ã¼be seinen Untergrund. 
Ãœbe 85 % des antarktischen Eises sind im ostantarktischen Eisschild konzen- 
triert, der vom westantarktischen Eisschild durch das Transantarktische Gebirge 
Abb. 1: Ãœbersichtskart der Antarktis (vereinfacht nach Drewry, 1983). Die dicken 
gestrichelten Linien zeichnen die Eisscheiden nach. Die dÃ¼n gezogenen 
HÃ¶henlinie sind in km Ã¼be NN angegeben. Die gerasterten FlÃ¤che stellen 
Schelfeisgebiete dar. F = Filchner-Schelfeis, A = Amery-Schelfeis. 
getrennt wird (Abb. 1). Der ostantarktische Eisschild besitzt grÃ¶ÃŸtentei einen 
kontinentalen Charakter und liegt einem stabilen Kraton auf. Trotz starker isosta- 
tischer Absenkung befinden sich groÃŸ Teile der subglazialen Landmasse Ã¼be 
dem Meeresspiegel. Bei eisfreien Bedingungen lÃ¤g fast die gesamte Ostantark- 
tis Ã¼be dem Meeresspiegel (Abb. 2). Das Eis bildet einen relativ glatten, gleich- 
fÃ¶rmige Dom mit einer maximalen HÃ¶h von etwa 4000 m Ã¼be NN. Einem we- 
sentlichen Teil des ostantarktischen Eisschildes sind relativ schmale (< 100 km) 
Schelfeise vorgelagert. Der Lambert-GrabenIAmery-Schelfeiskomplex, der in 
der Prydz-Bucht in den Indischen Ozean mÃ¼ndet bildet das grÃ¶ÃŸ AbfluÃŸsyste 
des ostantarktischen Eisschildes. 
Der westantarktische Eisschild dagegen ist ein mariner Eisschild, d.h. sein Bett 
liegt grÃ¶ÃŸtentei unter dem Meeresspiegel. Der Untergrund besteht aus einem 
Mosaik von tektonisch aktiven BlÃ¶cken Becken und GrÃ¤ben Wenn das westant- 
Abb. 2: Topographie der Antarktis, wenn alles Eis entfernt ist und sich der Kontinent 
im isostatischen Gleichgewicht befindet (vereinfacht nach Drewry, 1983). Die 
Strukturen des Transantarktischen Gebirges sind in diesem MaÃŸsta nicht 
auflÃ¶sbar deshalb sind dort alle HÃ¶he > 1000 m schraffiert. Die HÃ¶henlinie 
sind in km Ã¼be NN angegeben. G-G = Gamburtsev-Gebirge; P-B = Pensa- 
cola-Becken; W-B = Wilkes-Becken. 
arktische Eis schmelzen wÃ¼rde dann wÃ¼rd sich dieser Teil der Antarktis in ein 
Meeresgebiet mit zahlreichen Inseln verwandeln (Abb. 2). Wegen seiner mari- 
nen Natur wird der westantarktische Eisschild gern als relativ instabil angese- 
hen. Weiterhin unterscheidet er sich vom ostantarktischen Eisschild durch einen 
komplizierteren morphologischen Bau und durch eine HÃ¶h von maximal nur 
etwa 2400 m. Der grÃ¶ÃŸ Teil des westantarktischen Eises flieÃŸ Ã¼be das Ronne- 
Filchner-Schelfeis und das Ross-Schelfeis ab, die die grÃ¶ÃŸt Schelfeisgebiete 
der Erde darstellen (Abb. 1). 
Detaillierte Beschreibungen der glaziologischen VerhÃ¤ltniss der Antarktis fin- 
den sich u.a. bei Drewry et al. (1982), Drewry (1983), Van der Veen & Oerlemans 
(1 987) und Huybrechts (1 992). 
Der antarktische Kontinent wird vom SÃ¼dpolarmee umgeben, das die sÃ¼dlich 
sten Teile des Atlantiks, Indiks und Pazifiks umfaÃŸt Dieser Ringozean mit seinen 
zirkumpolaren Stromsystemen stellt heute ein wirksames Hindernis fÃ¼ den 
meridionalen ozeanischen WÃ¤rmeaustausc zwischen der Antarktis und den 
niederen Breiten dar. Detaillierte Beschreibungen der ozeanographischen und 
hydrographischen VerhÃ¤ltniss des SÃ¼dpolarmeere finden sich u.a. bei Gordon 
(1 971), Hellmer et al. (1 985), Whitworth (1 988), Peterson & Whitworth (1 989) und 
Olbers et al. (1 992). 
Die Ozeanographie des SÃ¼dpolarmeere wird durch groÃŸ zirkumantarktische 
Stromsysteme und Frontensysteme gekennzeichnet (Abb. 3). Die Antarktische 
Divergenz, die im indischen und atlantischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere bei 
etwa 65 OS liegt, trennt den westwÃ¤rt flieÃŸende Antarktischen KÃ¼stenstro im 
SÃ¼de vom Antarktischen Zirkumpolarstrom im Norden. Der Antarktische Zir- 
kumpolarstrom ist ein Stromsystem, das alle Wassermassen von der Meeres- 
oberflÃ¤ch bis zum Meeresboden umfaÃŸt Er wird von Westwinden im Uhrzei- 
gersinn rund um die Antarktis getrieben und trÃ¤g damit zu einer thermischen 
Isolierung des Kontinents bei. Das durchschnittliche Transportvolumen des Ant- 
arktischen Zirkumpolarstroms liegt etwa bei 130 Sverdrup (1 Sv = 106 m31sec; 
Whitworth, 1988). Im Bereich des Weddellmeeres (Abb. 1) werden die Stro- 
mungsverhÃ¤ltniss durch den Weddellwirbel charakterisiert. Er umfaÃŸ alle Was- 
sermassen und zirkuliert im Uhrzeigersinn zwischen der Antarktischen Halbinsel 
und 20 - 40 OE (Whitworth, 1988). 
Unter dem relativ salzarmen und kalten Antarktischen OberflÃ¤chenwasse befin- 
det sich das Zirkumpolare Tiefenwasser (Circumpolar Deep Water, CDW; Abb. 
3), das bis in eine Tiefe von ca. 4000 m reicht. Es umfaÃŸ etwa 213 des Wassers, 
das vom Antarktischen Zirkumpolarstrom getrieben wird (Emery & Meincke, 
1986), und stellt eine Mischung aus Tiefen- und Bodenwasser aus allen Meeres- 
gebieten rund um die Antarktis dar. im atlantischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere 
bildet das Nordatlantische Tiefenwasser (North Atlantic Deep Water, NADW) 
seine Hauptkomponente. Im indischen Sektor besteht das CDW aus etwa 45 % 
Weddellmeerwasser, 30 % Pazifik- und Indikwasser und 25 % Nordatlantikwas- 
ser (Broecker et al., 1985). 
Die tiefste Wassermasse, die vom Antarktischen Zirkumpolarstrom beeinfluÃŸ 
wird, ist das Antarktische Bodenwasser (Antarctic Bottom Water, AABW; Abb. 3), 
das vor allem im Weddellmeer und Rossmeer gebildet wird. Allein im Weddell- 
Abb. 3: Schematische Wassermassenverteilung und StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis im SÃ¼d 
polarmeer (umgezeichnet und ergÃ¤nz nach Dietrich & Ulrich, 1968, und 
Gordon & Goldberg, 1970). 
meer werden nach Carmack (1977) etwa 70 % des Bodenwassers der Welt- 
meere gebildet. Die ozeanographischen VerhÃ¤ltniss im SÃ¼dpolarmee haben 
daher groÃŸe EinfluÃ auf die globale Zirkulation und auf das Klimageschehen 
der Erde. Das kalte AABW (0 OC bis - 1 3  Â¡C kann auf verschiedene Weise aus 
einer Mischung von OberflÃ¤chenwasse und Tiefenwasser entstehen. Das unter 
die groÃŸe Schelfeise strÃ¶mend Wasser wird stark abgekÃ¼hlt Wegen seiner 
hÃ¶here Dichte strÃ¶m es dann Ã¼be den Kontinentalhang in die Tiefsee ab. Im 
Weddellmeer mischt es sich dabei mit Warmem Tiefenwasser (Warm Deep 
Water, WDW) und bildet so zunÃ¤chs das Weddellmeer-Bodenwasser (Weddell 
Sea Bottom Water, WSBW). Bei weiterer Mischung mit CDW entsteht dann das 
AABW (Foldvik et al., 1985; Foldvik & Gammelsrod, 1988). In eisfreien FlÃ¤chen 
die vor der Schelfeiskante von katabatischen Winden offengehalten werden, 
kann durch intensive Meereisbildung eine kalte und salzreiche Wassermasse 
gebildet werden, die in grÃ¶ÃŸe Tiefen absinkt (Brennecke, 1921; Gill, 1973). 
In der Polarfrontzone (Antarktische Konvergenz; Abb. 3, 4), die im indischen und 
atlantischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere bei 45 - 50 OS liegt, sinkt das kalte 
(< 2 'C) und relativ salzarme Antarktische OberflÃ¤chenwasse unter das wÃ¤r 
mere (ca. 9 ' C )  und salzreichere Subantarktische OberflÃ¤chenwasse und bildet 
das Antarktische Zwischenwasser (Gordon, 1971). Die Polarfrontzone wird im 
SÃ¼de durch die Antarktische Polarfront und im Norden durch die Subantarkti- 
sche Front begrenzt. Im Detail ist die Struktur der Polarfrontzone sehr variabel 
und komplex. Sie kann zum Beispiel ihre Breite verÃ¤ndern mÃ¤andriere und 
sich saisonal verlagern (Deacon, 1983; Pickard & Emery, 1990). 
Abb. 4: Lage und Bezeichnung der Bohrungen, die in den sÃ¼dliche hohen Breiten im 
Rahmen des Deep Sea Drilling Project (207 - 594) und des Ocean Drilling 
Program (689 - 751) niedergebracht wurden. Lage der Polarfrontzone nach 
Whitworth (1988). Teile des SÃ¼dpolarmeeres die in dieser Arbeit besondere 
BerÃ¼cksichtigun finden, sind in Abb. 5, 6 und 7 detaillierter dargestellt. 
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1972 - 1974 fÃ¼hrte vier Fahrten der "Glomar Challenger" im Rahmen des DSDP 
in das SÃ¼dpolarmeer Sie waren der Erforschung der Vereisungsgeschichte der 
Antarktis und der damit verbundenen Entwicklung des globalen Klimas, der 
Zirkulation der Weltmeere und der Ablagerungsbedingungen gewidmet. WÃ¤h 
rend des Fahrtabschnittes 28 wurde an den Punkten 265 - 274 im sÃ¼dÃ¶stlich 
Indischen Ozean und sÃ¼dwestliche Pazifik gebohrt (Abb. 4). Wurde zuvor 
angenommen, daÂ die Vereisung der Antarktis ein junges PhÃ¤nome und wahr- 
scheinlich auf das QuartÃ¤ beschrÃ¤nk sei, so lieferte die Bohrung 270 in Form 
von oberoligozÃ¤ne glazialmarinen Sedimenten den Beweis dafÃ¼r da8 Eis 
bereits vor 25 Ma die KÃ¼st des Rossmeeres erreicht hatte. Jedoch konnte nicht 
geklÃ¤r werden, ob es sich dabei um eine lokale Vergletscherung oder eine kon- 
tinentale Vereisung der Ostantarktis gehandelt hatte (Hayes, Frakes et al., 1975). 
WÃ¤hren des Fahrtabschnittes 29 wurden sÃ¼dlic von Australien und Neusee- 
land die Bohrungen 275 - 284 niedergebracht (Abb. 4). Das Ziel dieses Fahrtab- 
schnittes bestand darin, die Entwicklung des zirkumantarktischen Stromsystems 
und seine Auswirkung auf die Sedimentation zu untersuchen (Kennett, Houtz et 
a l ,  1974). 
Fahrtabschnitt 35 des DSDP fÃ¼hrt zu den Bohrpunkten 322 - 325 im sÃ¼dÃ¶s 
lichen Pazifik (Abb. 4). Anhand dieser Bohrungen sollte die westantarktische 
Vereisungsgeschichte studiert werden. Es fanden sich Anzeichen dafÃ¼r daÂ in 
der Westantarktis bereits im UntermiozÃ¤ eine schwache Vereisung geherrscht 
hatte. Die Vereisung verstÃ¤rkt sich wÃ¤hren des MittelmiozÃ¤n wesentlich und 
kam dann wÃ¤hren des ObermiozÃ¤n zur vollen Entwicklung (Hollister, 
Craddock et al., 1976). Fahrtabschnitt 36 schlieÃŸlic sollte die Geschichte des 
Scotia-Bogens und der DrakestraÃŸ klÃ¤ren muÃŸt sich wegen schlechten Wet- 
ters und ungÃ¼nstige EisverhÃ¤ltniss aber auf Bohrungen an den Punkten 326 - 
331 im sÃ¼dliche Atlantik, nÃ¶rdlic von 51 OS, beschrÃ¤nke (Abb. 4; Barker, 
Dalziel et al., 1976). 
Ein alle diese Bohrungen betreffendes Problem stellte die damals noch relativ 
primitive Bohrtechnologie dar, die hÃ¤ufi in einem geringen Kerngewinn und 
einer schlechten QualitÃ¤ der Bohrkerne resultierte. AuÃŸerde wurde damals 
noch keine kontinuierliche Kernentnahme angestrebt, so daÂ die stratigraphi- 
schen Abfolgen an den meisten Bohrpunkten nur sehr lÃ¼ckenhaf dokumentiert 
wurden. 
Tab. 1 : Bohrungen, die 1987 und I988 wÃ¤hren der Fahrtabschnitte 11 3, 114, 11 9 
und 120 des Ocean Drilling Prograrn (ODP) irn SÃ¼dpolarrnee niedergebracht 
wurden, und weitere wichtige Bohrungen, die in dieser Arbeit ErwÃ¤hnun 
finden. DSDP = Deep Sea Drilling Project; GIROS = Cenozoic Investigations 
of the ROSS Sea; MSSTS = McMurdo Sound Sedimentary and Tectonic 
Studies; DVDP = Dry Valley Drilling Project. 
Bohrung Lage geogr. geogr. Wasser- Ã„lteste 
Expedition Breite LÃ¤ng tiefe Sediment 
689 ODP 113 
690 ODP 113 
691 ODP113 
692 ODP113 
693 ODP 113 
694 ODP 113 
695 ODP113 
696 ODP 113 
697 ODP 113 
698 ODP 114 
699 ODP 114 
700 ODP114 
701 ODP 114 
702 ODP 114 
703 ODP 114 
704 ODP 114 
736 ODP 119 
737 ODP 119 
738 ODP 119 
739 ODP 119 
740 ODP 119 
741 ODP119 
742 ODP 119 
743 ODP119 
744 ODP 119 
745 ODP 119 
746 ODP119 
747 ODP 120 
748 ODP 120 
749 ODP 120 
750 ODP 120 



















































33Â¡05,96' 21 28 rn Carnpan o. Ã¤lte 
30Â°40,62' 3706 rn UnterpalÃ¤ozÃ 
30Â°16,70' 3601 rn Coniac 
23Â¡12,73' 4637 rn MitteleozÃ¤ 
26Â¡22,18' 3083 rn OberpalÃ¤ozÃ 
07'53,68'E 1796 rn MitteleozÃ¤ 












76Â¡47,64' 1697 rn Untersanton 
78Â¡58,89' 1287 rn Obercampan 
76Â¡24,45' 1070 rn UntereozÃ¤ 
81Â°14,42' 2031 rn Alb 
7go48,89'E 1634 rn UnterrniozÃ¤ 
Tab. 1: Fortsetzung 
Bohrung Lage geogr. geogr. Wasser- Ã„lteste 
Expedition Breite LÃ¤ng tiefe Sediment 
270 DSDP 28 Rossrneer 
271 DSDP 28 Rossrneer 
272 DSDP 28 Rossrneer 
273 DSDP 28 Rossrneer 
274 DSDP 28 Rossmeer 
327 DSDP 36 Falklandplateau 
330 DSDP 36 Falklandplateau 
51 1 DSDP 71 Falklandplateau 
51 3 DSDP 71 Ã–stl Argent. Becken 



















Seit 1979 wurde vom New Zealand Antarctic Research Programme eine Reihe 
von Bohrungen vom Meereis des McMurdo-Sund im westlichen Rossmeer 
abgeteuft. Die Bohrung MSSTS-1 erreichte eine Teufe von 227 m (Abb. 5; Tab. 
1; MSSTS = McMurdo Sound Sedimentary and Tectonic Studies). Sie erschloÃ 
eine dicke, glaziale Sedimentabfolge, erreichte aber nicht den prÃ¤glaziale 
Untergrund. Die Ã¤lteste erbohrten Sedimente besaÃŸe ein oligozÃ¤ne Alter von 
etwa 32 Ma (Barrett, 1986). 1984 wurde die Bohrung CIROS-2 niedergebracht 
(Abb. 5; Tab. 1; GIROS = Cenozoic Investigations of the ROSS Sea). Sie erlaubte 
eine detaillierte Rekonstruktion der pliozÃ¤ne bis quartÃ¤re Vereisungsge- 
schichte mit mehreren VorstoÃŸ und RÃ¼ckzugsphase des Eises (Barrett & 
Scientific Staff, 1985; Barrett & Hambrey, 1992). 1986 durchteufte CIROS-1 mit 
einem Kerngewinn von 98 % eine Abfolge von 702 m glazial beeinfluÃŸte 
unteroligozÃ¤ne bis untermiozÃ¤ne Sedimenten (Abb. 5; Tab. 1). Allerdings er- 
reichte auch diese Bohrung den prÃ¤glaziale Untergrund nicht. Die erbohrten 
Sedimente belegen, daÂ die Antarktis in diesem Gebiet mindestens seit etwa 36 
Ma auf Meeresniveau vereist ist, und dokumentieren mehrere VorstoÃŸ und 
RÃ¼ckzugsphase des Eises. Da sich im unmittelbaren Hinterland der Bohrung 
das Transantarktische Gebirge erstreckt, kann nicht ausgeschlossen werden, 
Abb. 5:  Karte des Rossmeeres im pazifischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere mit den 
dort niedergebrachten Bohrungen (vgl. Tab. 1). Tiefenlinien in Meter, nach 
GEBCO (Johnson et al., 1983). 
daÂ es sich bei den Gletschern "nur" um Gebirgsgletscher und nicht um eine 
kontinentale Vereisung gehandelt hat (Barrett, 1989a; Barrett et al., 1989). 
Abb. 6: Karte des Weddellmeeres im atlantischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere mit 
den dort niedergebrachten Bohrungen und einigen wichtigen Bohrungen im 
angrenzenden Sudatlantik (vgl. Tab. 1). Tiefenlinien in Meter, nach GEBCO 
(Johnson et al., 1983; LaBreque et al., 1983). 
In den Jahren 1987 und 1988 wurden die antarktischen GewÃ¤sse erneut von 
einem Bohrschiff aufgesucht, diesmal von der "JOIDES Resolution" im Rahmen 
des ODP. Mit Hilfe eines hydraulischen Bohrverfahrens wurde ein wesentlich 
hÃ¶here Kerngewinn erzielt als bei den DSDP-Bohrungen. Allerdings blieb er 
auf dem Kontinentalschelf weiterhin bei nur etwa 50 %, da dort sedimentbedingt 
das herkÃ¶mmlich Rotary-Bohrverfahren zum Einsatz kommen muÃŸte Die Boh- 
rungen wurden nun kontinuierlich gekernt, um mÃ¶glichs vollstÃ¤ndig stratigra- 
phische Sedimentabfolgen zu erhalten. Auf vier Fahrtabschnitten sollte die kÃ¤no 
zoische Vereisungsgeschichte der Antarktis und die ozeanographische und 
sedimentologische Reaktion auf klimatische und tektonische VerÃ¤nderunge 
studiert werden. 
WÃ¤hren des Fahrtabschnittes 113 wurde an den Punkten 689 - 697 im Bereich 
des Weddellmeeres im atlantischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere gebohrt (Abb. 
4, 6; Tab. 1; Barker, Kennett et al., 1988, 1990). Mit den Bohrungen 698 - 704 
des Fahrtabschnittes 114 sollte die Sedimentationsgeschichte des subantarkti- 
schen SÃ¼datlantik erforscht werden (Abb. 4, 6; Tab. 1; Ciesielski, Kristoffersen 
et al., 1988, 1991). Die Fahrtabschnitte 119 und 120 gingen in den indischen 
Sektor des SÃ¼dpolarmeere (Barron, Larsen et al., 1989, 1991; Schlich, Wise et 
al., 1990; Wise, Schlich et al., 1992). Gebohrt wurde wÃ¤hren dieser beiden 
Fahrten an insgesamt 9 Punkten auf dem KerguelenrÃ¼cke (736 - 738, 744, 
747 - 751), an zwei Punkten im Australisch-Antarktischen Becken (745, 746) 
und an 5 Punkten in der Prydz-Bucht vor dem Amery-Schelfeis (739 - 743; Abb. 
4, 7; Tab. 1). 
Durch den Amery-Schelfeiskomplex flieÃŸ heute etwa ein FÃ¼nfte des ostantarkti- 
sehen Eises in die Prydz-Bucht ab. Deshalb wurde angenommen, hier mit einer 
Serie von fÃ¼n sich stratigraphisch Ã¼berlappende Bohrungen Hinweise auf den 
ersten kontinentalen Eisschild der Ostantarktis zu finden. Wenn auch der Kern- 
gewinn der Bohrungen 739 - 743 relativ gering war, so wurde mit ihnen in der 
Prydz-Bucht erstmals ein Profil vom inneren Kontinentalschelf zum Kontinental- 
hang erschlossen. Dieses Profil ergÃ¤nz damit in nahezu idealer Weise die 
Befunde aus dem Rossmeer, wo die Bohrungen des DSDP kombiniert mit denen 
der neuseelandischen Bohrprogramme eine annÃ¤hern vollstÃ¤ndig zusam- 
mengesetzte Sedimentabfolge ergeben, die bis ins unterste OligozÃ¤ zurÃ¼ck 
reicht. 
Die Bohrungen auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke eignen sich 
besonders zur Rekonstruktion der antarktischen Vereisungsgeschichte und der 
PalÃ¤ozeanographi des SÃ¼dpolarmeeres da diese Strukturen isolierte subma- 
rine Erhebungen sÃ¼dlic der heutigen Polarfrontzone darstellen, auf denen 
pelagische Sedimentation stattfindet. Direkte terrigene EinflÃ¼ss durch 
Rutschungen und Turbidite sind dort ausgeschlossen. Der Reichtum an kieseli- 
gen und kalkigen Mikrofossilien und detaillierte magnetostratigraphische Unter- 
suchungen erlauben eine genaue stratigraphische Einordnung und Datierung 
der Sedimente (Tab. 2) und die Erstellung von Isotopenkurven. 
Abb. 7:  Karte des KerguelenrÃ¼cken und der Prydz-Bucht im indischen Sektor des 
SÃ¼dpolarmeere mit den dort niedergebrachten Bohrungen (vgl. Tab. 1). 
Tiefenlinien in Meter, nach GEBCO (Hayes & Vogel, 1981; Fisher et al., 1982). 
Tab. 2: Stratigraphische Untergliederung des KÃ¤nozoikum mit den in dieser Arbeit 
benutzten absoluten Altersangaben der Abteilungen und Stufen (Berggren et 
al., 1985). 
















edirnentation irn Sudpolarmeer 
Die kÃ¤nozoisch Vereisungsgeschichte der Antarktis soll in dieser Arbeit aus 
Sedimenten des SÃ¼dpolarmeere abgelesen werden. Deshalb werden in die- 
sem Kapitel zunÃ¤chs die Sedimentationsmuster und -Prozesse im SÃ¼dpolar 
meer, die Sedimentanlieferung in das glazialmarine Milieu und die Bedeutung 
einiger wichtiger Sedimentparameter fÃ¼ die Rekonstruktion der Klima- und 
Vereisungsgeschichte diskutiert. 
Eine Karte der Verbreitung der verschiedenen Sedimenttypen im heutigen SÃ¼d 
polarmeer zeigt ein breitenabhÃ¤ngige Muster (Abb. 8). Die Antarktis ist von 
einem GÃ¼rte glazial geprÃ¤gte Schelfsedimente umgeben, der nach Norden in 
einen GÃ¼rte von glazialmarinen tonigen Silten und siltigen Tonen Ã¼bergeht Es 
folgt eine Zone mit DiatomeenschlÃ¤mmen die etwa bis zur Polarfront reicht. 
Daran schlieÃŸe sich nach Norden karbonatische Sedimente an. 
Anders als bei den meisten terrestrischen glazialen Ablagerungen, die selten 
mÃ¤chtige als einige Dekameter werden, erreichen die glazigenen Sedimente 
am antarktischen Kontinentalrand MÃ¤chtigkeite von bis zu tausend Meter oder 
mehr (z.B. Hambrey et al., 1992). Diese Sedimente besitzen daher ein hÃ¶here 
Potential zur Ãœberlieferun der Vereisungsgeschichte der Antarktis als die terre- 
strischen Sedimentabfolgen. Allerdings sind die glaziologischen und sedimento- 
logischen Prozesse, die im Kontaktbereich des antarktischen Eises mit dem 
Ozean ablaufen, wegen der schweren ZugÃ¤nglichkei dieser Gebiete bis heute 
nur unzureichend bekannt. Dies gilt besonders fÃ¼ die Art und Weise der Anliefe- 
rung von glazialem Detritus in den marinen Bereich. Schlecht bekannt sind auch 
die Raten der Sedimentanlieferung, das thermale Regime der transportierenden 
Gletscher und seine Auswirkung auf die Sedimentation, die Bedeutung von 
Schmelzwasser und die Rolle von MeeresstrÃ¶munge in den Eisrandlagen. 
Auch existieren nur vage Vorstellungen von der Beschaffenheit und Zusammen- 
setzung der Sedimente, die unter den Schelfeisen abgelagert werden, sowie 
von ihrer VerÃ¤nderun durch marine Prozesse. 
F] Schelfsedimente, 
KÃ¼stenablagerunge 
Siltiger Ton und toniger Silt 
1 1 Diatomeenschlamm 
Karbonatreiche Sedimente 
Polarfront 
Abb. 8: Verbreitung verschiedener Sedimenttypen im SÃ¼dpolarmee und den an- 
grenzenden Ozeanen (vereinfacht nach Burckle et al., 1982). 
2.1.1 Transportmedien fÃ¼ terrigenes Material 
Die Menge an terrigenem Detritus, die vom antarktischen Eis in das SÃ¼dpolar 
meer transportiert wird, ist zunÃ¤chs von der IntensitÃ¤ der Erosion auf dem Konti- 
nent sowie von der GrÃ¶Ã und Beschaffenheit des Einzugsgebietes abhÃ¤ngig 
Sowohl die Erosion an der Basis der Eismassen als auch die Erosion in den 
eisfreien Gebieten sind dabei von Bedeutung. Auch die verschiedenen Trans- 
portmedien und der Aufbau der antarktischen KÃ¼stenlini (Kap. 1.2) Ã¼be 
groÃŸe EinfluÃ auf den Sedimenttransport vom Kontinent ins marine Milieu aus. 
Inlandeis und Schelfeis 
In der Antarktis wird der grÃ¶ÃŸ Teil des terrigenen Detritus, der vom Kontinent 
ins SÃ¼dpolarmee transportiert wird, durch Erosion an der Basis von gleitenden 
Eismassen zur VerfÃ¼gun gestellt. Die IntensitÃ¤ der Erosion hÃ¤ng zum einen 
von der Beschaffenheit des Untergrundes, zum anderen von den Eigenschaften 
des Eises ab. So kann eine gleitende Eismasse, die ja keinen starren KÃ¶rpe 
darstellt, von einem sedimentÃ¤re und einem durch wiederholte Frostsprengung 
aufgelockerten Untergrund wahrscheinlich leichter Material aufnehmen, als von 
einem massigen Granit oder Gneis. Ein kaltes, polares Eis erodiert wesentlich 
weniger als ein temperiertes Eis, an dessen Basis groÃŸ Mengen an Schmelz- 
wasser vorhanden sind (Drewry, 1986). 
Eine basale Detritusschicht (Abb. 9) existiert zwar in fast allen Gletschern, ist 
aber nur selten aufgeschlossen (Drewry, 1986). Daher ist die Menge des terri- 
genen Detritus, die vom Eis ins SÃ¼dpolarmee transportiert wird, nur schwer zu 
quantifizieren. Die Detritusschicht kann sehr variabel aufgebaut sein und kann 
sich aus mehreren deutlichen Sedimenthorizonten zusammensetzen. HÃ¤ufi ist 
aber auch nur eine einzige, dicke basale Sedimentlage vorhanden, oberhalb 
der der Detritusgehalt exponential abnimmt. Die MÃ¤chtigkei des detritusfÃ¼hren 
den Bereiches kann innerhalb eines Gletschers und zwischen verschiedenen 
Gletschern sehr stark variieren und einige Zentimeter bis einige Dekameter 
betragen. FÃ¼ die RÃ¤nde von polaren Eismassen gilt etwa 1 % der Eisdicke als 
typischer Wert (Drewry & Cooper, 1981), d.h. die Detritusschicht erreicht dort 
normalerweise nur einige Meter MÃ¤chtigkeit Auch der durchschnittliche Sedi- 
mentgehalt der Detritusschicht kann stark schwanken und reicht von etwa 0,01 
Vol.% bis etwa 70 Val.%. FÃ¼ einen durchschnittlichen polaren Eisschild soll der 
Wert bei etwa 1 Vol.% liegen (Drewry & Cooper, 1981). Erschwerend auf die 
Quantifizierung des terrigenen Materials, welches das antarktische Eis ins 
SÃ¼dpolarmee transportiert, wirkt weiterhin, daÂ die AbschÃ¤tzun der heutigen 
Massenbilanz des antarktischen Eisschildes mit einem Fehler von bis zu 50 % 
behaftet ist. Die Angaben zum Massenverlust durch kalbende Eisberge streuen 
sogar zwischen 500 und 3000 GtIJahr (Drewry, 1991). 
Der Detritus weist die Eigenschaften eines Tills auf: ein breites KorngrÃ¶ÃŸenspe 
trum, schlechte Sortierung, gestriemte Steine, teilweise gerundete Steine und 
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Abb. 9A: Sedimentationsmodell fÃ¼ einen glazialen Kontinentalrand in einer Situation, bei der die Grundlinie des Eises an der Schelf- 
kante liegt. Eine solche Situation war in der Prydz-Bucht z.B. wÃ¤hren des letzten glazialen Maximums und im frÃ¼he 
OligozÃ¤ gegeben. Der ausschmelzende basale Detritus akkumuliert auf dem oberen Kontinentalhang und trÃ¤g zum 
seewÃ¤rtige Vorbau des Schelfes bei. Rutschungen und Turbidite transportieren das terrigene Material hangabwÃ¤rt (nach 
Hambrey et al., 1992). 
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Abb. 95: Sedimentationsmodell fÃ¼ einen glazialen Kontinentalrand in einer Situation, bei der das Eis weniger weit vorgerÃ¼ck ist als in 
Abb. 9A, z.5. wÃ¤hren des HolozÃ¤ns Angedeutet ist hier, daÂ der Hauptteil des basalen Detritus bereits nahe an der Grund- 
linie des Schelfeises ausschmilzt. Das Anfrieren von Meereis an der Unterseite des Schelfeises ist heute weit verbreitet 
(nach Hambrey et al., 1992). 
stromlinienfÃ¶rmi geschliffene Steine. Der Transport des basalen Detritus endet 
in der Regel, wenn ein Gletscher ins Meer mÃ¼ndet Starke SchmelzvorgÃ¤ng 
setzen ein und fÃ¼hre zu einem Ausregnen des Detritus im proximalen Schelf- 
bereich. Ein groÃŸe Teil des Detritus ist bereits ausgeschmolzen bevor Eisberge 
kalben, die das verbliebene Material in weiter entfernte Gebiete transportieren 
kÃ¶nne (Kap. 2.1 -2; Drewry, 1986). 
Basaler Detritus wird nicht nur von Gletschern, sondern auch von EisstrÃ¶me 
befÃ¶rdert die zum Beispiel aus dem westantarktischen Eisschild abflieÃŸe und 
in das Ross-Schelfeis einmÃ¼nde (Shabtaie & Bentley, 1987). Die schnell- 
flieÃŸende EisstrÃ¶m gleiten Ã¼be ein wassergesÃ¤ttigte Bett aus Till hinweg, 
deformieren es dabei und transportieren das Sediment meerwÃ¤rts Der Trans- 
port endet in der Regel, sobald ein Eisstrom in ein Schelfeis einmÃ¼ndet wo 
Schmelzprozesse einsetzen und zu einem Ausregnen des Detritus fÃ¼hre (Abb. 
9). 
Gletscher und EisstrÃ¶m befÃ¶rder Detritus auch an ihrer OberflÃ¤che Dorthin 
kann das Material von hÃ¶he gelegenen eisfreien Gebieten durch BergstÃ¼rz 
und Rutschungen oder durch Seitenerosion der Gletscher und EisstrÃ¶m gelan- 
gen. Es kann aber auch durch den Wind eingetragen werden. Die windtranspor- 
tierten Komponenten sind feinkÃ¶rni und gut sortiert, die anderen Komponenten 
in der Regel grobkÃ¶rniger unsortiert und eckig. 
Supraglazialer Detritus wird hÃ¤ufi auf Gletschern beobachtet, die durch das 
Transantarktische Gebirge in das SÃ¼d-Victoria-Lan flieÃŸe (Barrett et al,, 1983). 
Verglichen mit dem basalen Detritus ist der supraglaziale Detritus quantitativ 
nicht bedeutend. Da er aber mit Eisbergen mehrere tausend Kilometer weit ver- 
frachtet werden kann, besitzt er groÃŸ Bedeutung fÃ¼ die Rekonstruktion des 
Ablagerungsmilieus und des Klimas. 
Die antarktischen Eismassen befÃ¶rder Gesteinsschutt nicht nur an ihrer Basis 
und ihrer OberflÃ¤che sondern auch in ihrem Inneren (Abb. 9). Er kann von der 
OberflÃ¤ch der Eismassen durch Spalten im Eis dorthin gelangen oder entlang 
der EisfluÃŸlinie dorthin transportiert werden. Von der Basis der Eismassen kann 
Detritus durch Scherbewegungen und Faltungsprozesse ins Innere der Eismas- 
Sen verfrachtet werden. 
Im Gegensatz zu Gletschern und EisstrÃ¶me weisen EiswÃ¤ll nur eine geringe 
FlieÃŸgeschwindigkei auf (Kap. 1.2) und liefern daher geringere Eis- und Detri- 
tusmengen an. Sie sind in ihrem MÃ¼ndungsbereic Ã¼be lange Zeit dem Wellen- 
schlag und SchmelzvorgÃ¤nge ausgesetzt. Das mitgefÃ¼hrt terrigene Material 
wird deshalb rasch in einem schmalen GÃ¼rte nahe am Eisrand abgelagert. 
Schelfeise und schwimmende Gletscherzungen stellen wirksame Hindernisse 
fÃ¼ den Transport basalen glazialen Sediments vom Kontinent in den distalmari- 
nen Bereich dar. Wegen ihrer relativ langsamen Bewegung haben die Schmelz- 
vorgÃ¤ng an der Unterseite dieser Eismassen genÃ¼gen Zeit, um die basale 
Detritusschicht zum grÃ¶ÃŸt Teil zum Ausregnen zu bringen. Der meiste Detritus 
akkumuliert bereits nahe an der Grundlinie, wo die Abschmelzrate am hÃ¶chste 
ist (z.B. Kipfstuhl, 1991). Weiter meerwÃ¤rt friert heute an der Unterseite der 
Schelfeise verbreitet Meereis an (Abb. 9B). Dieses PhÃ¤nome wurde unter dem 
Ross-Schelfeis (Zotikov et al., 1980), unter dem Amery-Schelfeis (Budd et al., 
1982) und unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis (Thyssen, 1988) beobachtet. 
Durch das Anfrieren von Meereis findet der verbliebene basale Detritus vor dem 
Ausschmelzen Schutz, DaÂ der meiste Detritus jedoch bereits nahe an der 
Grundlinie sedimentiert, wird durch das Fehlen von Detritus an und Ã¼be der 
Grenzschicht zwischen Gletschereis und Meereis in Eiskernen aus dem Amery- 
Schelfeis und dem Ross-Schelfeis angedeutet (Morgan, 1972; Zotikov et al., 
1 980). 
SchmelzwasserstrÃ¶m 
Suspendiertes Sediment kann theoretisch mit supraglazialen und subglazialen 
SchmelzwasserflÃ¼sse oder mit terrestrischen FlÃ¼sse in das marine Milieu 
befÃ¶rder werden. In der Antarktis tragen heute hÃ¶chsten die subglazialen 
SchmelzwÃ¤sse in geringem Umfang zum Sedimenttransport bei. 
Zwar werden jÃ¤hrlic einige Kubikkilometer an subglazialem Schmelzwasser in 
der Antarktis produziert (Zotikov, 1986), doch ist dies mengenmÃ¤ÃŸ nicht genug 
bzw. ist dieses Schmelzwasser nicht genÃ¼gen kanalisiert, um sichtbare TrÃ¼be 
strÃ¶m in den Meeren zu erzeugen. Nur an der Nordspitze der Antarktischen 
Halbinsel wurden direkt vor einigen Gletschern SchmelzwasserstrÃ¶m mit sus- 
pendiertem Sediment beobachtet (Griffith & Anderson, 1989). Inwieweit 
SchmelzwasserstrÃ¶m in der geologischen Vergangenheit zur Sedimentation 
beigetrugen, ist nicht bekannt. Denkbar wÃ¤r jedoch, daÂ sie eine wesentlich 
grÃ¶ÃŸe Rolle spielten, als die Antarktis noch von einem temperierten Eisschild 
bedeckt war (Kap. 4). 
Meereis 
Sediment kann durch FlÃ¼ss auf das Meereis aufgespult werden, von Steil- 
kÃ¼ste auf das Meereis herabfallen oder rutschen und durch Wind aus eisfreien 
Gebieten antransportiert werden. Weiterhin kann Meereis in flachstem Wasser 
und entlang der KÃ¼stenlini Detritus an seiner Basis einfrieren. SchlieÃŸlic kÃ¶n 
nen auch feine, suspendierte Sedimentpartikel beim Gefrieren von Meerwasser 
im Eis gebunden werden. 
Meereis ist in der Arktis ein wichtiges Transportmedium fÃ¼ klastisches und bio- 
genes Material (Zusammenfassung in Drewry, 1986: 225 ff.; Pfirman et al., 1990). 
In der Antarktis dagegen spielen Ablagerungen aus Meereis heute keine Rolle, 
da die antarktische KÃ¼stenlini zum grÃ¶ÃŸt Teil durch Schelfeise, EiswÃ¤lle 
EisstrÃ¶m und Gletscher aufgebaut wird, und die Meereisbildung daher vor 
allem uber tieferem Wasser stattfindet. Der Windtransport von Sedimentpartikeln 
auf das Meereis ist quantitativ unbedeutend, da die Antarktis fast vÃ¶lli von Eis 
bedeckt ist. 
2.1.2 Sedimentation durch 
WÃ¤hren ein GroÃŸtei des terrigenen Materials, das von den antarktischen Eis- 
massen ins SÃ¼dpolarmee transportiert wird, direkt am Eisrand oder unter 
Schelfeisen und schwimmenden Gletscherzungen sedimentiert (Abb. 9; Kap. 
2.1 . I ) ,  kÃ¶nne driftende Eisberge terrigenen Detritus mehrere tausend Kilometer 
von der Antarktis wegtragen. 
Die Stelle, an der terrigener Detritus innerhalb des Eises eingeschlossen ist, 
beeinfluÃŸ den Zeitpunkt seiner spÃ¤tere Ablagerung. Wenn zum Beispiel ein 
Gletscher nur vereinzelt oder nur eine dÅ¸nn Lage Detritus an seiner Basis fÃ¼hrt 
so wird dieses Material bereits im Bereich der Gletscherzunge oder bald nach 
dem Kalben der Eisberge ausschmelzen. Der basale Detritus kann dann nur fÃ¼ 
lÃ¤nger Zeit vom Ausschmelzen verschont werden, wenn Eisberge direkt nach 
dem Kalben kentern. Wenn der terrigene Detritus dagegen innerhalb einer Eis- 
masse liegt, wird es wesentlich lÃ¤nge dauern, bis er ausschmilzt. Dieses Mate- 
rial hat daher gute Chancen, mit Eisbergen uber weite Strecken verfrachtet zu 
werden. Der supraglaziale Detritus wird von Eisbergen bis zum vollstÃ¤ndige 
Abschmelzen mitgefÃ¼hrt sofern die Eisberge nicht kentern und dabei ihre Sedi- 
mentfracht ins Meer schÃ¼tten 
Eisberge, die von EisstrÃ¶me und Gletschern ins Meer kalben, sind besonders 
reich an Detritus. Sie beziehen ihren Detritus von eisfreien Gebieten oder durch 
subglaziale Erosion (Drewry & Cooper, 1981 ; Drewry, 1986). Im Gegensatz 
hierzu liefern die meisten Eisberge, die von Schelfeisen kalben, sehr wenig 
Detritus, da in Schelfeisen normalerweise der grÃ¶ÃŸ Teil bereits nahe an der 
Grundlinie ausschmilzt und sedimentiert (Kellogg & Kellogg, 1988). Je grÃ¶ÃŸ 
die meerwartige Ausdehnung eines Schelfeises, desto mehr Detritus wird be- 
reits unter ihm abgelagert und desto weniger Detritus ist noch an der Schelfeis- 
kante enthalten, an der die Eisberge kalben. Wenn die Grundlinie an der Schelf- 
kante liegt, wie dies zum Beispiel wÃ¤hren des letzten glazialen Maximums der 
Fall gewesen ist, ist die schwimmende Eiszunge relativ klein und instabil. Dann 
besteht die MÃ¶glichkeit daÂ Eisberge abbrechen, bevor aller Gesteinsschutt 
ausgeschmolzen ist. Detritusbeladene Eisberge kÃ¶nne auch von Schelfeisen 
kalben, wenn an der Unterseite des Schelfeises Meereis anfriert, das den Ge- 
steinsschutt, der nicht bereits an der Grundlinie abgelagert worden ist, vor dem 
Ausschmelzen schÃ¼tz (Abb. 9B; Kap. 2.1 .I). 
Die Menge des eistransportierten Materials, das in marinen Sedimenten zur 
Ablagerung gelangt, hÃ¤ng auch von der Anzahl der Eisberge und damit von Kal- 
bungsprozessen ab. Wichtige limitierende Faktoren fÃ¼ die Verbreitung von 
Eisbergen sind die Meereisbedeckung, die die MobilitÃ¤ der Eisberge beeinfluÃŸt 
die StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis sowie die Temperatur des OberflÃ¤chenwasser und 
damit die Abschmelzrate der Eisberge. 
Durch Eisberge transportiertes Material kann alle KorngrÃ¶ÃŸenklass umfassen 
Z.B. Anderson et al., 1983; Drewry, 1986; Grobe, 1986; Gilbert, 1990). Die mei- 
sten Untersuchungen betrachten jedoch nur die Konzentrationen von terrigenem 
Sand und Kies als MaÃ fÃ¼ den Eintrag durch Eisberge (z.B. Blank & Margolis, 
1975; Bornhold, 1983; Grobe, 1986). Die Silt- und Tonfraktionen der Sedimente 
werden normalerweise nicht als Anzeiger fÃ¼ Eiseintrag benutzt, da sie auch 
durch andere Prozesse wie Windtransport, Turbidite, BodenstrÃ¶munge usw. 
angeliefert werden kÃ¶nne und fÃ¼ Sedimentumlagerung durch StrÃ¶munge 
anfÃ¤lli sind. 
Es gibt unterschiedliche Ansichten darÃ¼ber ob durch Eisberge transportierter 
Detritus vor allem wÃ¤hren interglazialer oder glazialer Zeiten auftritt. Die eine 
Theorie geht davon aus, daÂ wÃ¤hren glazialer Zeiten die Erosion der Gletscher 
auf dem Kontinent und auf den Schelfen sehr stark sei, und daher groÃŸ Men- 
gen an Detritus ins Eis eingearbeitet werden kÃ¶nnte (z.B. Goodell et al., 1968; 
Blank & Margolis, 1975). Die andere Theorie geht davon aus, daÂ wÃ¤hren in- 
terglazialer Zeiten das Eis auf dem RÃ¼ckzu sei und daher die Kalbungsrate von 
Eisbergen sehr hoch sein kÃ¶nnt (Grobe, 1986). 
In den letzten Jahren ist man der LÃ¶sun dieses Problems durch sehr detaillierte 
sedimentologische Untersuchungen an gut datierbarem Kernmaterial etwas 
nÃ¤hergekommen Anhand von quartÃ¤re Sedimenten des Kontinentalhanges im 
Weddellmeer kann gezeigt werden, daÂ Sedimenttransport durch Eisberge vor 
allem in der Ãœbergangsphas von einem Glazial zum Interglazial stattfindet. Der 
ansteigende Meeresspiegel fÃ¼hr zu einem Aufschwimmen der Eismassen, die 
zuvor auf dem Kontinentalschelf aufgelegen und an ihrer Basis Sediment einge- 
froren haben. Durch das anschlieÃŸend Zerbrechen des Eises kommt es zu 
einer groÃŸe Zahl von sedimentbeladenen Eisbergen. Der Eintrag an eistrans- 
portiertem Material (IRD, ice-rafted debris) nimmt ab, sobald die Grundlinie des 
Eises ihre landwÃ¤rtig Endposition erreicht, und der Zerfall der Schelfeise abge- 
schlossen ist (Grobe, 1986; Grobe & Mackensen, 1992). 
Anhand von Sedimenten aus dem Antarktisch-Australischen Becken kann ge- 
zeigt werden, daÂ dieser Prozess auch im PliozÃ¤ und ObermiozÃ¤ wirksam 
gewesen ist. Es kÃ¶nne aber auch noch andere Prozesse identifiziert werden. 
WÃ¤hren intensiver Enteisungsphasen, wie der im UnterpliozÃ¤n oder wÃ¤hren 
langandauernder Phasen mit zurÃ¼ckgezogene Schelfeisen, werden auf dem 
Kontinentalschelf und mÃ¶glicherweis auch in den KÃ¼stenregione groÃŸ 
Mengen an Detritus abgelagert. Bei der nÃ¤chste Intensivierung der Vereisung 
kÃ¶nne die vorrÃ¼ckende Eismassen diesen Detritus in ihre basalen Bereiche 
einarbeiten. Wenn dann die Grundlinie die Schelfkante erreicht, kÃ¶nne sedi- 
mentfÃ¼hrend Eisberge kalben. Erreicht die Grundlinie die Schelfkante nicht, so 
schmilzt das meiste Material bereits Ã¼be dem Kontinentalschelf aus. Eisberge, 
die von Gletschern kalben, kÃ¶nne ihre Fracht in jedem Fall direkt in distale 
Gebiete befÃ¶rder (Ehrmann et al., 1991, 1992a). 
SelbstverstÃ¤ndlic kÃ¶nne Sedimentumlagerungen das primÃ¤r IRD-Signal 
verfÃ¤lschen So weisen Watkins et al. (1982) besonders darauf hin, daÂ Anrei- 
cherungen von grobem eistransportiertem Detritus oft auf BodenstrÃ¶munge 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind, die die feinen Sedimentpartikel abreichern und den Sand 
und Kies zurÃ¼cklassen 
2.1.3 Tonmineralvergesellschaftungen 
Der terrigene Anteil der Sedimente am antarktischen Kontinentalrand und im 
SÃ¼dpolarmee besteht nicht nur aus grobkÃ¶rnige Partikeln, die durch Eis an- 
transportiert werden, sondern auch aus einer signifikanten Menge an feinkÃ¶rni 
gem Material. Von diesem Material sind fÃ¼ die Rekonstruktion der Vereisungs- 
geschichte die Tonminerale besonders wichtig. Die Tonminerale in den Sedi- 
menten des SÃ¼dpolarmeere werden durch Wasser, Wind oder Eis angeliefert. 
Sie bilden sich an Land unter verschiedenen Verwitterungsbedingungen, die 
letztlich durch das Klima kontrolliert werden. Welche Tonminerale in welchen 
mengenmÃ¤ÃŸig VerhÃ¤ltnisse zur Ablagerung kommen, hÃ¤ng daher von den 
klimatischen Bedingungen an Land und von der geologischen Beschaffenheit 
der Liefergebiete ab. 
Die Verteilungsmuster der verschiedenen Tonminerale in den heutigen Welt- 
meeren zeigt eine deutliche breitenabhÃ¤ngig Zonierung, die die Verbreitung 
verschiedener Bodentypen und die Klimazonen auf den Kontinenten widerspie- 
gelt (Biscaye, 1965; Griffin et al., 1968; Lisitzin, 1972; Windom, 1976). Generell 
sind Tonmineralvergesellschaftungen in den Sedimentabfolgen der Ozeane 
daher nÃ¼tzlich Werkzeuge fÃ¼ die Rekonstruktion des Klimas. 
In den hohen Breiten sind Tonminerale besonders aussagekrÃ¤ftig da dort die 
klimatischen Schwankungen und Erosionsprozesse besonders ausgeprÃ¤g sind. 
Sie ergÃ¤nze sehr gut die palÃ¤oklimatische Informationen, die aus anderen 
Sedimentparametern oder aus dem Fossilinhalt abgelesen werden kÃ¶nne 
(Ehrmann et al., 1992b). So weist z.B. grobkÃ¶rnige terrigenes Material in pelagi- 
schen Sedimenten auf einen Eintrag durch Eis hin. Es zeigt aber nur an, daÂ auf 
dem benachbarten Kontinent Gletscher bis an die KÃ¼st heranreichen und ins 
Meer kalben. Die Tonminerale, die durch Wind oder FlÃ¼ss und MeeresstrÃ¶ 
mungen transportiert werden, kÃ¶nne dagegen zusÃ¤tzlich Information Ã¼be den 
Zeitpunkt des Einsetzens der glazialen Bedingungen im Inneren des Konti- 
nentes geben. Im Gegensatz zum IRD liefern sie auch Hinweise auf die vorherr- 
schenden Verwitterungsprozesse und stellen damit wichtige Kriterien zur Unter- 
scheidung von lokalen Gebirgsvergletscherungen und kontinentalen Vereisun- 
gen dar. 
Chlorit und Illit treten besonders hÃ¤ufi in marinen Sedimenten der hohen Brei- 
ten auf (Biscaye, 1965; Griffin et al., 1968; Moriarty, 1977). Diese beiden Tonmi- 
nerale sind fast ausschlieÃŸlic detritscher Herkunft und das Produkt physikali- 
scher Verwitterung an Land. Ausgangsgesteine fÃ¼ Chlorit und Illit sind vor allem 
kristalline oder metamorphe Gesteine. Chlorit gilt als das typische Mineral fÃ¼ 
niedergradige, chloritfÃ¼hrend metamorphe und basische Ausgangsgesteine, 
wÃ¤hren Illit eher von saureren Gesteinen abzuleiten ist (Griffin et al., 1968). 
Chlorit kann sich im marinen Milieu nur unter sehr speziellen Bedingungen bil- 
den, fÃ¼ die Neubildung von Illit im marinen Milieu gibt es keine Belege (Griffin et 
a l ,  1968). 
Im Gegensatz zu Chlorit und Illit sind Kaolinit und Smektit auf chemische Verwit- 
terung zurÃ¼ckzufÃ¼hre Der hÃ¤ufigst und am besten bekannte Prozess ist die 
Hydrolyse. Hohe Feuchtigkeit und hohe Temperatur begÃ¼nstige die Hydrolyse, 
wobei der Effekt der Feuchtigkeit den der Temperatur Ã¼bersteigt Auch eine gute 
Drainage, die einen kontinuierlichen Kontakt mit frischen wÃ¤ssrige LÃ¶sunge 
und einen Abtransport der Ionen gewÃ¤hrleistet wirkt sich positiv auf die Hydro- 
lyse aus (Chamley, 1989). Bei zunehmender Hydrolyse entsteht z.B. aus einem 
Kalifeldspat zunÃ¤chs ein AI-Smektit, dann ein Kaolinit. 
Hohe Kaolinitkonzentrationen in marinen Sedimenten sind in der Regel auf tro- 
pische bis subtropische Gebiete beschrÃ¤nk (Windom, 1976), wo intensive 
Hydrolyse und lateritische Bodenbildung auf den benachbarten Kontinenten 
stattfindet. Als Ausgangsgesteine kommen vor allem saure, oft granitische Ge- 
steine in Betracht. Kaolinit kann sich unter glazialen Bedingungen nicht bilden. 
Er kann aber auch in polaren Meeresgebieten auftreten, wenn an Land kaolinit- 
fÃ¼hrend Sedimente aufgearbeitet werden. 
Die Smektitkonzentrationen in den heutigen Ozeanen zeigen keine eindeutige 
BreitenabhÃ¤ngigkeit die mit dem Verwitterungsgeschehen an Land in einfacher 
Weise korreliert werden kÃ¶nnte Maxima in den gemÃ¤ÃŸigt bis subariden 
Gebieten des SÃ¼datlantiks zentralen Nordatlantiks, zentralen und sÃ¼dliche 
Pazifiks und des nordÃ¶stliche Indiks legen jedoch nahe, daÂ dieses Tonmineral 
Klimabedingungen anzeigt, die zwischen warm-humid (Kaolinit) und kalt-trocken 
(Chlorit, Illit) anzusiedeln sind (Chamley, 1979, 1989; Chamley et a l ,  1984). 
HÃ¤ufi wird Smektit jedoch als das Resultat submariner chemischer Verwitterung 
von vulkanischen Komponenten angesehen (Halmyrolyse; Biscaye, 1965; zahl- 
reiche Zitate bei Kastner, 1981). DafÃ¼ spricht, daÂ die Gebiete hoher Smektit- 
gehalte durch hohe vulkanische AktivitÃ¤ und geringe Sedimentationsraten 
gekennzeichnet sind, in denen der Halmyrolyse daher viel Ausgangsmaterial 
und Zeit zur VerfÃ¼gun steht (z.B. zentraler Pazifik). Gleichzeitig ist in diesen 
Gebieten der VerdÃ¼nnungseffek gering. 
Die Aussagekraft von Tonmineralvergesellschaftungen im SÃ¼dpolarmee in 
bezug auf die Vereisungsgeschichte der Antarktis, Sedimentationsprozesse am 
antarktischen Kontinentalrand und PalÃ¤ozeanographi des SÃ¼dpolarmeere 
wird von Ehrmann et al. (1 992b) zusammenfassend diskutiert. Danach hÃ¤ng die 
Aussagekraft wesentlich von der Lage des Probennahmepunktes aber auch vom 
Alter der Sedimente ab. 
In spÃ¤tmesozoische und palÃ¤ogene Sedimenten des SÃ¼dpolarmeere eignen 
sich Tonminerale besonders zu palÃ¤oklimatische Rekonstruktionen. So zeigt 
zum Beispiel der unteroligozÃ¤n Wechsel von smektit-dominierten Vergesell- 
schaftungen zu illit- und chlorit-dominierten Vergesellschaftungen den Ãœbergan 
von warm-humiden Bedingungen mit chemischer Verwitterung zu kÃ¼hlere Kli- 
maten mit physikalischer Verwitterung an. Seit der Entstehung eines kontinenta- 
len ostantarktischen Eisschildes herrschen in der Antarktis physikalische Verwit- 
terungsbedingungen vor. Variationen in den Tonmineralvergesellschaftungen 
zeigen vor allem den EinfluÃ verschiedener Liefergebiete und verschiedener 
Transportprozesse an. Da diese Prozesse aber letztlich von den Klimabedin- 
gungen abhÃ¤ngen kÃ¶nne die jÃ¼ngere Tonmineralvergesellschaftungen indi- 
rekte Hinweise auf das Klima liefern (Ehrmann et al., 1992b). 
Tonminerale in Sedimenten submariner Erhebungen sind zur Rekonstruktion 
des PalÃ¤oklima besonders geeignet, da sie weitgehend von Sedimentumlage- 
rungen unbeeinfluÃŸ sind. Die Sedimentabfolgen sind in der Regel vollstÃ¤ndige 
als am Kontinentalrand und fÃ¼hre Mikrofossilien, welche Alterseinstufungen 
und vergleichende Isotopenuntersuchungen ermÃ¶glichen Auf dem Kontinental- 
schelf und -hang sowie in der Tiefsee wird dagegen das primÃ¤r palÃ¤oklimati 
sehe Signal oft Ã¼berprÃ¤ (Ehrmann et al., 1992b). Deshalb stÃ¼tz sich diese 
Arbeit bei der Rekonstruktion der antarktischen Vereisungsgeschichte vor allem 
auf die Tonmineralvergesellschaftungen in Sedimenten der Maudkuppe und des 
KerguelenrÃ¼ckens 
2.1.4 Biogene Sedimentkomponenten 
Bewegt man sich von der Zone mit terrigenen Sedimenten, die die Antarktis 
umgibt, nach Norden, so gelangt man in einen etwa 900 - 2000 km breiten GÃ¼rte 
mit relativ reinen DiatomeenschlÃ¤mme (Abb. 8). Opalgehalte von > 75 % sind 
hier keine Seltenheit. 
Um die Ãœberlieferun von Opal in den Sedimenten zu ermÃ¶glichen muÃ die 
Produktionsrate von Diatomeen, Radiolarien und Silikoflagellaten im Ober- 
flÃ¤chenwasse die LÃ¶sungsrat in der WassersÃ¤ule an der SedimentoberflÃ¤ch 
und im Sediment Ã¼bertreffen GenÃ¼gen hohe Produktionsraten treten vor allem 
in Auftriebsgebieten auf, in denen nÃ¤hrstoffreiche Wasser aus der Tiefe an die 
OberflÃ¤ch gelangt. Im antarktischen OpalgÃ¼rte werden groÃŸ Mengen an 
NÃ¤hrstoffe und Silizium durch das an die OberflÃ¤ch kommende Zirkumpolare 
Tiefenwasser zur VerfÃ¼gun gestellt (Abb. 3). 
Der OpalgÃ¼rte wird im SÃ¼de etwa durch die Verbreitung des sommerlichen 
Meereises bzw. die Antarktische Divergenz begrenzt, wo das geringe Licht- und 
NÃ¤hrstoffangebo und die niederen Temperaturen die biologische Produktion 
stark herabsetzen. Im Norden wird er durch die Polarfront begrenzt, an der das 
Silizium-Angebot abnimmt. Andere NÃ¤hrstoff sind nÃ¶rdlic der Polarfront 
jedoch in genÃ¼gen hoher Konzentration vorhanden, daÂ anderes Phytoplank- 
ton existieren kann (z.B. Charles et al., 1991). 
Zwar wird sÃ¼dlic der Polarfront auch Karbonat im OberflÃ¤chenwasse gebildet, 
doch ist die Produktion fast ausschlieÃŸlic auf die planktische Foraminifere 
Neogloboquadrina pachyderma beschrÃ¤nkt Das Karbonat wird aber im tieferen 
Wasser wieder gelÃ¶st Die hohe Produktion von kieseligen Mikroorganismen 
fÃ¼hr nÃ¤mlic zu einem hohen Eintrag an organischem Material, das bei seinem 
Abbau C02 entstehen lÃ¤ÃŸ Dieses CO2 bewirkt eine ErhÃ¶hun der Karbonat- 
lÃ¶sun und damit eine flachere Lage der Karbonat-Kompensations-Tiefe (CCD, 
carbonate compensation depth). SÃ¼dlic der Polarfront werden daher karbonati- 
sehe Mikrofossilien nur am oberen antarktischen Kontinentalhang, auf RÃ¼cken 
Strukturen, die vom Kontinentalrand nach Norden ziehen (z.B. AstridrÃ¼cken 
GunnerusrÃ¼cken) sowie auf isolierten submarinen Erhebungen (z.B. Maud- 
kuppe, KerguelenrÃ¼cken gefunden. Zu den bedeutenden benthischen Karbo- 
natbildnern auf den antarktischen Schelfgebieten zÃ¤hle Bryozoen, Brachiopo- 
den, Seepocken, Muscheln, Schnecken und solitÃ¤r Korallen. 
NÃ¶rdlic der Polarfront hat die CCD eine grÃ¶ÃŸe Tiefenlage und der OpalgÃ¼rte 
geht in einen breiten Bereich Ã¼ber der von karbonatreichen Sedimenten domi- 
niert wird (Abb. 8). Dieser Bereich zeichnet etwa die Lage der mittelozeanischen 
RÃ¼cke nach. 
2.1.5 Sedimentumlagerung im  glazialmarinen Milieu 
Die Sedimente des glazialmarinen Bereichs kÃ¶nne nach ihrer Ablagerung 
durch eine Reihe verschiedener Umlagerungsprozesse verfrachtet und verÃ¤n 
dert werden. Starke BodenstrÃ¶munge haben eine erodierende Wirkung. Sie 
nehmen vor allem die feinen Sedimentpartikel auf und transportieren sie weg, so 
daÂ grobkÃ¶rnig Restsedimente wie Kiese und Sande zurÃ¼ckbleiben Wenn die 
StrÃ¶mun nachlÃ¤ÃŸ wird die mitgefÃ¼hrt feinkÃ¶rnig Sedimentfracht wieder 
abgelagert. Rutschungen, Gleitungen und Turbidite lagern am antarktischen 
Kontinentalhang die glazialmarinen Sedimente um. Da alle diese Prozesse 
denen an anderen KontinentalrÃ¤nder gleichen, sollen sie hier nicht weiter dis- 
kutiert werden. 
Eine StÃ¶run des normalen Sedimentverbandes und Erosion findet auch statt, 
wenn Eisberge in GrundberÃ¼hrun geraten (Abb. 9B). Pflugmarken von Eisber- 
gen treten bis in Wassertiefen von etwa 500 m auf und sind in fast allen antarkti- 
schen Schelfgebieten weit verbreitet. Sie sind in der Regel etwa 20 - 100 m breit, 
2 -10 m tief und kÃ¶nne uber mehrere Kilometer lang sein. Gebietsweise kÃ¶nne 
sie den Meeresboden zu annÃ¤hern 100 % bedecken (Drewry, 1986: 231 ff.). 
Ein hÃ¤ufige und wichtiger ProzeÃ der Sedimentumiagerung und Erosion findet 
statt, wenn Inlandeis und Gletscher uber ein Schelfgebiet vorrÃ¼cken Die zuvor 
auf dem Schelf abgelagerten Sedimente kÃ¶nne dabei deformiert, kompaktiert 
oder in die vorrÃ¼ckende Eismassen einverleibt werden. Das Eis kann dieses 
Material dann bis zur Schelfkante befÃ¶rdern an der es nahe der Grundlinie aus- 
schmilzt, oder von der aus es durch Eisberge in hemipelagische und pelagische 
Bereiche verfrachtet werden kann (Hambrey et al., 1992). 
SchlieÃŸlic spielt Bioturbation im glazialmarinen Bereich bei der Sedimentum- 
lagerung eine Rolle. Bioturbation ist im proximalen Bereich, zum Beispiel unter 
Schelfeisen, generell sehr gering, gewinnt aber im distalen glazialmarinen Be- 
reich an Bedeutung. Dort kann sie primÃ¤r Strukturen wie zum Beispiel Lamel- 
lierung und Schichtung verschleiern. In ExtremfÃ¤lle kann sie zur nahezu voll- 
stÃ¤ndige Homogenisierung eines Sedimentes fÃ¼hren 
2.2 Hauptfaziestypen im glazialen und glazialmarinen Bereich 
Die Sedimente der Bohrungen in der Prydz-Bucht und im McMurdo-Sund des 
Rossmeeres kÃ¶nne einer Reihe von verschiedenen Faziestypen zugeordnet 
werden. Diese Faziestypen wurden detailliert von Hambrey et al. (1 989a, 1991, 
1992) und Barrett & Hambrey (1992) beschrieben und interpretiert. Hier soll 
daher eine vereinfachte und zusammenfassende Darstellung genÃ¼gen Die 
Interpretation dieser Fazies beruht auf zahlreichen Kriterien, vor allem auf Litho- 
logie, Textur, Struktur und Fossilinhalt. 
Bei der Interpretation der Faziestypen muÃ jedoch bedacht werden, daÂ einige 
Lithofazies keine eindeutigen Anzeiger fÃ¼ einen bestimmten Ablagerungsbe- 
reich sind. So kÃ¶nne zum Beispiel massige Diamiktite als GrundmorÃ¤ne 
gedeutet werden, oder als Detritus, der nahe an der Grundlinie aus dem Eis 
ausgeschmolzen ist (Abb. 9A). Sie kÃ¶nne aber auch durch fortgesetztes Aus- 
schmelzen von Detritus aus Eisbergen in einem distalen Ablagerungsraum oder 
durch Sedimentumlagerung bei gravitativem Massentransport entstehen. Zudem 
muÃ berÃ¼cksichtig werden, daÂ einige der fÃ¼ die verschiedenen Fazies verant- 
wortlichen Sedimentationsprozesse bisher noch nicht in der Natur beobachtet 
werden konnten; dies trifft vor allem auf die Prozesse zu, die unter aufliegendem 
Eis oder unter Schelfeisen ablaufen. 
Diamikti te: 
Diamiktit ist ein rein beschreibender Begriff fÃ¼ ein nicht sortiertes Sedimentge- 
stein, das aus einer Mischung aus Ton, Silt, Sand und Kies besteht. Diamiktite 
sind die typischen Sedimente eines antarktischen Kontinentalrandes, der durch 
Schelfeise, schwimmende Gletscherzungen und EiswÃ¤ll charakterisiert ist. Sie 
sind wÃ¤hren interglazialer Phasen vor allem auf die inneren Schelfgebiete be- 
schrÃ¤nk (Abb. 9B), wahrend glazialer Phasen dagegen auf dem Kontinental- 
hang weit verbreitet (Abb. 9A). Diamiktite stellen die dominierende Fazies der 
Bohrungen in der Prydz-Bucht und im McMurdo-Sund dar (vgl. Kap. 3.1; Tab. 3). 
Massiger Diamiktit: 
Beschreibung: ungeschichteter Diamiktit mit matrixgestÃ¼tzte Kieskomponenten, 
die etwa 1 - 20 % des Gesteins umfassen und stark unterschiedliche GrÃ¶ 
ÃŸen Formen und Lithologien besitzen kÃ¶nnen Die Kieskomponenten sind 
eckig bis rund, ihre OberflÃ¤che kÃ¶nne eine Striemung aufweisen. Die 
Matrix besteht zu etwa gleichen Teilen aus Sand und feineren KorngrÃ¶ÃŸe 
Gelegentlich treten Diatomeen auf, selten kalkige Makrofossilien. 
Interpretation: a) wenn die Kieskomponenten eine bevorzugte Orientierung 
haben und keine Fossilien vorhanden sind: GrundmorÃ¤n ("lodgement till"; 
Abb. 9), oder 
b) wenn die Kieskomponenten eine zufÃ¤llig Orientierung zeigen: sub- 
aquatische Ablagerung, die nahe der Grundlinie eines Schelfeises oder 
einer schwimmenden Gletscherzunge durch Ausschmelzen von IRD ent- 
steht ("waterlain till"; Abb. 9). 
Schwach geschichteter Diamiktit: 
Beschreibung: wie massiger Diamiktit, aber in der Regel mit geringerem Kiesge- 
halt (1 - 10 %) und mit einer undeutlichen Schichtung, die auf geringe Un- 
terschiede im Sandgehalt zurÃ¼ckgeht Die Sedimente kÃ¶nne leicht biotur- 
bat sein und RutschkÃ¶rpe enthalten. Teilweise fÃ¼hre sie einige Diato- 
meen und kalkige Makrofossilien. 
Interpretation: subaquatische Ablagerung, die nahe der Grundlinie eines Schelf- 
eises oder einer schwimmenden Gletscherzunge durch Ausschmelzen von 
IRD entsteht ("waterlain till"), bis proximales glazialmarines Sediment des 
oberen Kontinentalhanges, mit Rutschungen (Abb. 9A). 
Gut aeschichteter Diamiktit: 
Beschreibung: wie massiger Diamiktit, jedoch mit auffallender, wenn auch meist 
diskontinuierlicher, oft unebener Schichtung im mm-Bereich oder cm- 
Bereich. Gelegentlich ist die Schichtung durch "Dropstones" verformt. WÃ¤h 
rend der Kiesgehalt im Normalfall geringer ist als bei einem massigen oder 
schwach geschichteten Diamiktit, kÃ¶nne sowohl die Diatomeen (bis zu 
30 %) als auch die kalkigen Makrofossilien stÃ¤rke vertreten sein. 
Interpretation: proximales glazialmarines Sediment, das seewÃ¤rt des schwach 
geschichteten Diamiktits zur Abgelagerung kommt. Diese Fazies besitzt 
eine stÃ¤rker marine Komponente (Fossilinhalt) als die anderen Diamiktite, 
aber eine etwas geringere glaziale Komponente (Kies). 
Sandsteine: 
WÃ¤hren Diamiktite die typischen Sedimente eines von Eis dominierten antarkti- 
schen Kontinentalrandes sind, sind Sandsteine eher die typischen Sedimente 
einer unvergletscherten KÃ¼st undloder das Ergebnis von Sedimentumlagerung 
durch StrÃ¶mun oder gravitativen Transport. Sandsteine stellen eine mengen- 
mÃ¤ÃŸ wichtige Fazies in den Bohrungen im McMurdo-Sund dar, treten aber in 
den Bohrungen der Prydz-Bucht nur in sehr geringer MÃ¤chtigkei auf (vgl. Kap. 
3.1; Tab. 3). 
Massiaer Sandstein: 
Beschreibung: ungeschichteter, gut sortierter bis schlecht sortierter Sandstein, 
oft mit geringen Ton-, Silt- und Kiesanteilen. Die Kieskomponenten kÃ¶nne 
unterschiedliche GrÃ¶ÃŸ Form und Lithologie besitzen und eine Striemung 
zeigen. Einige SandsteinkÃ¶rpe weisen eine erosive Basis auf. Gut sortierte 
Sande sind hÃ¤ufi nicht oder nur wenig verfestigt. 
Interpretation: Strandsediment oder kÃ¼stennah Ablagerung mit einer eistrans- 
portierten Sedimentkomponente. Gut sortierte Sande mit Erosionskontak- 
ten sind eher das Resultat von gravitativen Sedimentumlagerungen am 
Kontinentalhang. 
Schwach aeschichteter Sandstein: 
Beschreibung: wie massiger Sandstein, aber mit schwacher, oft unregelmÃ¤ÃŸig 
und diskontinuierlicher Schichtung; hÃ¤ufi ist eine undeutliche Linsen- 
schichtung im cm-Bereich vorhanden. Vereinzelt treten intraformationale 
Rutschmassen und Brekzienbildungen, erosive Kontakte und eine leichte 
Bioturbation auf. 
Interpretation: kÃ¼stennah Ablagerung mit einer eistransportierten Sediment- 
komponente. Gut sortierte Sande mit Erosionskontakten sind eher das 
Resultat gravitativer Sedimentumlagerungen am Kontinentalhang. 
Gut aeschichteter Sandstein: 
Beschreibung: wie massiger Sandstein, aber mit deutlicher Schichtung im mm- 
Bereich bis cm-Bereich. 
Interpretation: kÃ¼stennah Ablagerung mit einer eistransportierten Sediment- 
komponente. Glazialmarines Sediment mit gravitativer Sedimentumlage- 
rung am Kontinentalhang (Abb. 9A). 
Ton-Si l ts te ine:  
Sowohl die Diamiktitfazies als auch die Sandsteinfazies gehen seewÃ¤rt in eine 
glazialmarine Ton-Siltstein-Fazies Ã¼be (Abb. 9), die einen abnehmenden 
glazialen EinfluÃ und zunehmenden marinen EinfluÃ anzeigt. Im Unterschied 
zum massigen Diamiktit haben Ton-Siltsteine einen hÃ¶here Feinkornanteil und 
einen geringeren Kiesgehalt. Sie stellen eine in den Bohrungen im McMurdo- 
Sund stark vertretene Fazies dar, treten aber in den Bohrungen der Prydz-Bucht 
nur in sehr geringer MÃ¤chtigkei auf (vgl. Kap. 3.1; Tab. 3). 
Massiaer Ton-Siltstein: 
Beschreibung: ungeschichteter, schlecht sortierter sandiger Ton-Siltstein mit 
einigen Kieskomponenten, die eine unterschiedliche GrÃ¶ÃŸ Form und 
Lithologie besitzen und eine Striemung aufweisen kÃ¶nnen Das Sediment 
kann vereinzelt intraformationale Brekzien enthalten und leicht bioturbat 
sein. Karbonatschalen und Schalenreste kÃ¶nne auftreten. 
Interpretation: Ablagerung unter einem Schelfeis, wenn nicht bioturbat (Abb. 9A); 
kÃ¼stenferne Sediment mit einer eistransportierten Sedimentkomponente. 
Rutschungen und SchlammstrÃ¶m Ã¼be kurze Entfernungen. 
Schwach aeschichteter Ton-Siltstein: 
Beschreibung: wie massiger Ton-Siltstein, aber mit schwacher, diskontinuierli- 
cher, manchmal unebener Schichtung, hervorgerufen durch sandreichere 
Lagen. Gelegentlich bioturbat oder synsedimentÃ¤ gestÃ¶rt 
Interpretation: kÃ¼stenferne Sediment oder Sediment in tieferem kÃ¼stennahe 
Wasser, mit einer eistransportierten Sedimentkomponente, gelegentlich mit 
subaquatischen Rutschungen. Auch Ablagerung unter einem Schelfeis, 
wenn keine Bioturbation oder Rutschmassen vorhanden sind (Abb. 9B). 
Gut aeschichteter Ton-Siltstein: 
Beschreibung: wie massiger Ton-Siltstein, aber mit deutlicher, meist diskontinu- 
ierlicher Schichtung im mm- bis cm-Bereich, oft durch sandreichere Lagen 
hervorgerufen. Gelegentlich leicht bioturbat oder synsedimentÃ¤ deformiert. 
Interpretation: Sediment des tieferen kÃ¼stennahe Bereichs oder distales glazi- 
almarines Sediment mit einer eistransportierten Sedimentkomponente, 
gelegentlich Rutschungen. 
Bioturbater Ton-Siltstein: 
Beschreibung: wie massiger Ton-Siltstein, Schichtung durch Bioturbation sehr 
stark gestÃ¶r oder fast vollstÃ¤ndi unkenntlich gemacht. 
Interpretation: kÃ¼stenferne Sediment oder Sediment des tieferen kÃ¼stennahe 
Bereichs mit einer eistransportierten Sedimentkomponente. 
Ton-Siltstein-Brekzie: 
Beschreibung: ungeschichteter bis schwach geschichteter, schlecht sortierter 
sandiger Ton-Siltstein in Form einer intraformationalen Brekzie mit bis zu 
70 % Klasten. Kann etwas Kies enthalten. 
Interpretation: Ablagerung am Kontinentalhang mit einer eistransportierten Sedi- 
mentkomponente, umgelagert durch Rutschungen oder SchlammstrÃ¶me 
Diatomeenfuhrender Ton-Siltstein: 
Beschreibung: in der Regel massiger Ton-Siltstein mit > 20 % Diatomeen und 
etwas Sand und Kies. 
Interpretation: distales glazialmarines Sediment, aber mit einer stÃ¤rkere glazia- 
len und terrigenen Komponente als der Diatomeenschlamm (s.u.). Ãœber 
gangsfazies zwischen Ton-Siltsteinen und DiatomeenschlÃ¤mmen 
Andere Fazies: 
Diatomeenschlamm, Diatomit: 
Beschreibung: schwach geschichteter oder ungeschichteter Biogenschlamm mit 
> 60 % Diatomeen. Kies, Sand, Silt und Ton kÃ¶nne in geringeren Mengen 
enthalten sein. 
Interpretation: distales glazialmarines Sediment mit einer eistransportierten Se- 
dimentkomponente, nÃ¶rdlic der sommerlichen Meereisgrenze abgelagert. 
Konalomerat: 
Beschreibung: ungeschichtetes bis schwach geschichtetes, schlecht sortiertes, 
komponenten- oder matrixgestutztes sandiges Konglomerat. Normale oder 
inverse Gradierung. Die Komponenten sind mittelmÃ¤ÃŸ gerundet bis gut 
gerundet und erreichen BlockgrÃ¶ÃŸ Oft sind Ton-Siltstein-Klasten eingear- 
beitet. Belastungsmarken. 
Interpretation: Umlagerungsprodukt aus fluvioglazialen Sedimenten, aus sub- 
aquatischen SchÃ¼ttunge eines Gletschers oder aus Sedimenten, die am 
Eisrand ausgeschmolzen sind. Fluviatiles Sediment. 
Rhythmit: 
Beschreibung: Wechsellagerungen aus gradierten, schlecht sortierten, tonigen 
und siltigen Sandsteinen und sandigen Ton-Siltsteinen. RegelmÃ¤ÃŸi 
Schichtung im mm-Bereich. Vereinzelt "Dropstones". 
Interpretation: Turbidite oder Konturite mit einem subglazialen Quellgebiet und 
einer zusÃ¤tzliche eistransportierten Sedimentkomponente, proximal gla- 
zialmarin. 
2.3 Sauerstoffisotope 
Neben den sedimentologischen und palÃ¤ontologische Parametern werden zur 
Rekonstruktion der kÃ¤nozoische Vereisungsgeschichte der Antarktis vor allem 
die stabilen SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss in GehÃ¤use benthischer und plank- 
tischer Foraminiferen zu Hilfe genommen. Die Aussagekraft der Sauerstoffiso- 
tope soll daher in diesem Kapitel kritisch betrachtet werden. 
Sauerstoff liegt im Meerwasser vor allem in Form seiner beiden stabilen Isotope 
1 6 0  (99,76 %) und 1 8 0  (0,20 %) vor. Die beiden Isotope besitzen identische 
chemische Eigenschaften, doch weist das leichtere 1 6 0  einen niedrigeren 
Dampfdruck auf. Bei der Verdunstung geht daher bevorzugt $ 6 0  in den Wasser- 
dampf, wÃ¤hren das schwerere 1 8 0  bevorzugt im Meerwasser zurÃ¼ckbleibt 
Wenn die isotopisch leichteren NiederschlÃ¤g auf den Kontinenten in Form von 
Schnee und Eis gebunden werden, wird das Meerwasser an ^O angereichert. 
Foraminiferen, die beim Bau ihrer GehÃ¤us CaC03 ausfÃ¤llen dokumentieren 
das jeweils herrschende 1801160-VerhÃ¤ltni des Meerwassers. Das Isotopen- 
verhÃ¤ltni wird gegen einen laborinternen Standard gemessen und in der soge- 
nannten &Notation in %o PDB (Pee Dee Belemnite; Craig, 1957) angegeben: 
Die Fraktionierung des Sauerstoffs ist temperaturabhÃ¤ngig Mit abnehmender 
Temperatur wird verstÃ¤rk 1 8 0  in die ForaminiferengehÃ¤us eingebaut. Die Was- 
sertemperatur T wird nach O'Neil et al. (1 969) und Shackleton (1 974) nach fol- 
gender Gleichung berechnet: 
Dabei ist i3w das IsotopenverhÃ¤ltni des Meerwassers und Eic das Isotopenver- 
hÃ¤ltni des Kalzits. Das heutige Meerwasser hat ein mittleres 8w von -0,28 %o, fÃ¼ 
eine eisfreie Welt dagegen errechnet sich ein von -1,2 %o. Da die meisten 
Foraminiferen Kalzit nicht im isotopischen Gleichgewicht mit Meerwasser auf- 
bauen (Vitaleffekt), ist gegebenenfalls ein Korrekturfaktor einzufÃ¼hren wenn auf 
die isotopische Zusammensetzung oder die Temperatur des Meerwassers rÃ¼ck 
geschlossen werden soll. 
Rekonstruktionen des PalÃ¤oklima und der Vereisungsgeschichte der Antarktis 
stÃ¼tze sich hÃ¤ufi auf die Sauerstoffisotope in benthischen und planktischen 
Foraminiferen. Isotopenstudien lassen jedoch, fÃ¼ sich allein genommen, keine 
eindeutige Interpretation zu, da die Foraminiferen auf die drei Variablen Tempe- 
ratur, SalinitÃ¤ und Eis reagieren. So kann eine Zunahme des 8180-Wertes eine 
AbkÃ¼hlun der Wassertemperatur (1 ' C  pro 0,23 %o) oder eine globale Ã„nderun 
der Isotopenzusammensetzung des Meerwassers als Resultat von Eiswachstum 
anzeigen. Sie kann aber auch durch verstÃ¤rkt Verdunstung oder schwÃ¤cher 
NiederschlÃ¤g zustande kommen. Aufgrund dieser Mehrdeutigkeit wird noch 
immer diskutiert, inwieweit der 8180-Anstieg in benthischen Foraminiferen seit 
dem UntereozÃ¤ eine AbkÃ¼hlun des Bodenwassers anzeigt (z.B. Savin et al., 
1975; Shackleton & Kennett, 1975; Savin, 1977; Vergnaud Grazzini & Ober- 
hÃ¤nsli 1986), und inwieweit er auf eine Zunahme des globalen Eisvolumens 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist (z.B. Matthews & Poore, 1980; Keigwin & Corliss, 1986; 
Prentice & Matthews, 1988, 1991). 
Bevor umfangreiches Probenmaterial aus dem SÃ¼dpolarmee vorlag, wurden 
die PalÃ¤otemperature der sÃ¼dliche hohen Breiten aus Isotopendaten benthi- 
scher Foraminiferen in Ã¤quatoriale und niederen Breiten abgeschÃ¤tzt Man 
machte dazu die Annahme, daÂ die dortige Tiefenwassertemperaturen der 
Ozeane die OberflÃ¤chentemperatu in hohen Breiten widerspiegeln. Savin et al. 
(1975) berechneten PalÃ¤otemperature anhand von Isotopendaten aus dem 
tropischen Pazifik und nahmen dazu eisfreie Bedingungen an. Sowohl die ben- 
thischen als auch die planktischen Foraminiferen ergaben dabei fÃ¼ das Unter- 
oligozÃ¤ Wassertemperaturen, die den heutigen Ã¤hnlic waren. Da aber solche 
niedrigen Temperaturen, vor allem die des Bodenwassers, nicht ohne Eis in den 
sÃ¼dliche hohen Breiten zu erklÃ¤re waren, folgerten die Autoren, daÂ in der 
Antarktis Eis existiert haben muÃŸ Sie glaubten jedoch nicht an das Vorhanden- 
sein von Meereis. 
Die ersten umfangreichen Untersuchungen von Sauerstoffisotopen in Sedimen- 
ten subantarktischer Breiten wurden von Shackleton & Kennett (1975) durch- 
gefÃ¼hrt Ihr Probenmaterial kam von Sedimentkernen der DSDP-Bohrungen 
277, 279 und 281 im sÃ¼dwestliche Pazifik, von etwa 48 OS bis 52 OS (Abb. 4). 
Die Autoren deuteten ihre Daten dahingehend, daÂ die Wassertemperatur seit 
dem UntereozÃ¤ in mehreren Schritten abnahm und die stÃ¤rkst AbkÃ¼hlun im 
untersten OligozÃ¤ erfolgte. Die mittlere Jahrestemperatur lag damals in den 
sÃ¼dliche hohen Breiten nahe am Gefrierpunkt. Deshalb konnten Gletscher bis 
an die KÃ¼st vordringen und konnte sich Meereis bilden. Meereis war fÃ¼ die 
Produktion von kaltem Bodenwasser verantwortlich (Kennett & Shackleton, 
1976). Diese unteroligozÃ¤n Vereisung war aber nach Meinung der Autoren 
wesentlich weniger intensiv als die heutige und stellte nur ein kurzzeitiges 
PhÃ¤nome dar. Ein permanenter Eisschild sollte sich erst im MittelmiozÃ¤ gebil- 
det haben. Weitere Phasen der AbkÃ¼hlun und des Eisaufbaus hÃ¤tte dann im 
ObermiozÃ¤ und im OberpliozÃ¤ stattgefunden (Shackleton & Kennett, 1975). 
Wise et al. (1985) untersuchten die Bohrung 51 1 auf dem Falklandplateau (Abb. 
4, 6; Tab. 1). Sie schlossen, daÂ die von Shackleton & Kennett (1975) prÃ¤sen 
tierten Temperaturen des unteroligozÃ¤ne Bodenwassers zu niedrig seien, und 
daÂ ein wesentlich hÃ¶here Anteil des 6180-Signals auf die Bildung von Eis 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr sei. Sie nahmen aber an, daÂ der von ihnen geforderte konti- 
nentale Eisschild die KÃ¼st nicht erreichte und daÂ er im UntermiozÃ¤ wieder 
zerstÃ¶r wurde. Nach Shackleton (1986) war Eis im OligozÃ¤ wÃ¤hren dreier 
Intervalle in der Antarktis vorhanden: im untersten, im mittleren und im obersten 
OligozÃ¤n Die ersten beiden Vereisungsphasen hÃ¤tte die KÃ¼st jedoch nicht 
erreicht. 
Miller et al. (1987) stellten benthische Isotopendaten von 10 Bohrungen im 
Atlantik (Abb. 10) und von 3 Bohrungen im Pazifik zusammen. Sie benutzten die 
Kovarianz der 6180-Werte benthischer Foraminiferen mit planktischen Foramini- 
feren aus niederen Breiten und schlossen daraus auf das Vorhandensein bzw. 
Fehlen von Eis in der Antarktis. Sie konnten mehrere Phasen von Eiswachstum 
und Eisabbau rekonstruieren und argumentierten fÃ¼ das Vorhandensein eines 
kontinentalen Eisschildes seit Beginn des OligozÃ¤ns Doch sie betonten, daÂ 
dieser Eisschild wÃ¤hren des OligozÃ¤n und UntermiozÃ¤n zeitweise abgebaut 
wurde. In jÃ¼ngere Zeit publizierten Miller et al. (1991) eine neue Synthese, wie- 
derum aufbauend auf benthischen Foraminiferen aus dem Atlantik und Pazifik. 
Sie beschrieben Wachstumsphasen des Eises vor 35,8 Ma, 32,5 Ma, 23,5 Ma, 
16,l Ma, 13,6 Ma, 12,6 Ma, 9,6 Ma und mÃ¶glicherweis vor 11,3 Ma. 
Ein anderer Ansatz zur Interpretation von Isotopendaten im Hinblick auf die Ver- 
eisungsgeschichte der Antarktis wurde von Prentice & Matthews (1 988, 1991) 
verfolgt. Sie gingen davon aus, daÂ in den Tropen wÃ¤hren des KÃ¤nozoikum 
die Temperatur des OberflÃ¤chenwasser auÃŸerhal der Auftriebsgebiete kon- 
stant war. Die Schwankungen in den 6180-Werten planktischer Foraminiferen 
sollten dann die Ã„nderunge im Eisvolumen widerspiegeln. Weiterhin benutzten 
sie die Differenz aus planktischen und benthischen 6180-Werten, um die Tem- 
peratur des Bodenwassers zu bestimmen. Eis gab es in der Antarktis nach 
Prentice & Matthews (1 988, 1991) bereits seit etwa 50 Ma, und das Eisvolumen 
war wÃ¤hren der letzten 42 Ma gleich groÃ oder grÃ¶ÃŸ als heute. Vor 23 - 18 
Ma war ihrer Meinung nach auf der Erde so viel Eis vorhanden wie wÃ¤hren des 
letzten glazialen Maximums vor 18.000 Jahren. Da die NordhemisphÃ¤r zu der 
Zeit nicht vereist war, mÃ¼ÃŸ in den sÃ¼dliche hohen Breiten entsprechend mehr 
Strat. Alter 8l80 Meeresspiegel 
(Mal 3 2 I 0 (%o) +200 +I00 0 (m) 
1 ^-langfristiger Trend 
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Abb. 10: KÃ¤nozoisch Sauerstoffisotopenkurve benthischer Foraminiferen aus dem 
Atlantik (Miller et al., 1987) und globale Meeresspiegelschwankungen (Haq 
et al., 1987). 
Eis konzentriert gewesen sein. Es scheint jedoch fraglich, ob die Grundbedin- 
gung, die Prentice & Matthews (1988, 1991) fÃ¼ ihre Studien annahmen, nÃ¤mlic 
daÂ die tropischen OberflÃ¤chentemperature wÃ¤hren des gesamten KÃ¤no 
zoikums konstant waren, wirklich erfÃ¼ll war (2.5. Savin et al., 1975). 
Nach den Bohrkampagnen des Ocean Drilling Program im SÃ¼dpolarmee ent- 
standen in den letzten Jahren zahlreiche detaillierte Isotopenstudien (Kennett & 
Stott, 1990; Stott et al., 1990; Barrera & Huber, 1991 ; Mackensen & Ehrmann, 
1992; Mackensen et al., 1992; Zachos et ai., 1992a), auf die im einzelnen in 
Kapitel 4 eingegangen wird. Dennoch konnten diese Arbeiten den Zeitpunkt des 
Beginns der antarktischen Vereisung und des Aufbaus eines kontinentalen Eis- 
schildes sowie die weitere Vereisungsgeschichte nicht eindeutig klÃ¤ren Die 
Ergebnisse aus den Isotopenstudien mÃ¼sse daher mit einer Reihe verschiede- 
ner sedimentologischer und palÃ¤ontologische Ergebnisse korreliert werden, um 
eine verlÃ¤ÃŸlic Rekonstruktion der Vereisungsgeschichte der Antarktis zu 
erhalten (siehe Kap. 4). 
2.4 Meeresspiegelschwankungen 
Globale kÃ¤nozoisch Meeresspiegelschwankungen werden hÃ¤ufi als Zeichen 
und MaÃ fÃ¼ Ã„nderunge im globalen Eisvolumen herangezogen (z.5. Milleret 
al., 1991). Dokumentationen von Meeresspiegelschwankungen durch die Erd- 
geschichte wurden von Vail & Hardenbol (1979) und Haq et al. (1987) erstellt. 
Sie beruhen auf seismischen Untersuchungen der KontinentalrÃ¤nder Verein- 
facht ausgedrÃ¼ck werden dabei transgressive Strukturen gesucht und mit einem 
Anstieg des Meeresspiegels gleichgesetzt, wÃ¤hren regressive Strukturen und 
DiskontinuitÃ¤te mit einem Fall des Meeresspiegels Ãœbersetz werden. Ein wich- 
tiges Problem bei der Erstellung der Meeresspiegelkurve liegt in der Datierung 
dieser Ereignisse, die bei seismischen Untersuchungen auf indirektem Wege 
erfolgen muÃŸ und in der Identifizierung von globalen gegenÃ¼be regionalen und 
lokalen Ereignissen. Ein weiteres Problem besteht in der AbschÃ¤tzun der 
GrÃ¶ÃŸenordnu der Meeresspiegelschwankungen. 
Bei der Deutung der Meeresspiegelkurve in bezug auf die Vereisungsgeschich- 
te der Antarktis ist Vorsicht geboten. So ist die Unterscheidung zwischen 
tektonisch bedingten Schwankungen von solchen, die durch den Aufbau oder 
Abbau von Eismassen verursacht werden, nicht eindeutig. Es wird verallge- 
meinernd angenommen, daÂ schnelle Ã„nderunge (C 1 Ma) auf eine VerÃ¤nde 
rung des weltweiten Eisvolumens zurÃ¼ckgehen wÃ¤hren tektonisch bedingte 
Meeresspiegelschwankungen eine wesentlich grÃ¶ÃŸe WellenlÃ¤ng von mehre- 
ren Millionen Jahren aufweisen. Es treten jedoch wÃ¤hren der gesamten Erdge- 
schichte, auch wÃ¤hren Perioden, die allgemein als eisfrei gelten, immer wieder 
abrupte und kurzfristige Schwankungen auf (Haq et al., 1987). 
Betrachtet man den langfristigen Trend in der Meeresspiegelkurve, so fÃ¤ll ein 
relativ konstantes Niveau wÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ und EozÃ¤n auf (Abb. 10). 
Seit ca. 35 Ma ist eine generelle Senkung des Meeresspiegels um 150 - 200 m 
zu beobachten. Dieser Trend wird von kurzen, etwa 1 Ma dauernden Schwan- 
kungen des Meeresspiegels Ã¼berlagert die oftmals in Serie auftreten. Beson- 
ders deutliche Abweichungen vom generellen Trend, zu niedrigeren Meeres- 
spiegelstÃ¤nde hin, sind vor 39,5 - 35,5 Ma, 30 - 25 Ma, 10,5 - 5 Ma und 3 - 0 Ma 
zu sehen (Haq et al., 1987). 
In einigen Intervallen widerspricht die Meeresspiegelkurve unserer heutigen 
Kenntnis der antarktischen Vereisungsgeschichte. So legen Sauerstoffisotope 
und eine Vielzahl von sedimentologischen Parametern das Entstehen eines 
kontinentalen ostantarktischen Eisschildes vor 35,9 Ma nahe (Ehrmann & 
Mackensen, 1992; siehe Kap. 4). Dieses Ereignis lieÃŸ eigentlich die drastisch- 
ste aller kÃ¤nozoische Absenkungen des Meeresspiegels erwarten. Nach der 
Kurve von Haq et al. (1987) fiel der Meeresspiegel vor etwa 36 Ma jedoch nur 
um etwa 50 m, und stieg kurz darauf, vor etwa 35,5 Ma, um etwa 100 m an (Abb. 
10). Dagegen zeigt die Meeresspiegelkurve vor 30 Ma einen schnellen Fall um 
etwa 150 m an, obwohl weder die Sauerstoffisotope noch die Sedimente des 
SÃ¼dpolarmeere eine wesentliche und plÃ¶tzlich Zunahme des Eisvolumens 
dokumentieren. WÃ¤hren anderer kÃ¤nozoische Zeitintervalle, z.B. wÃ¤hren 
etwa der letzten 10 Ma und speziell wÃ¤hren des QuartÃ¤rs ist dagegen eine 
bessere Ãœbereinstimmun zwischen Meeresspiegelkurve und Vereisungsge- 
schichte festzustellen (Kap. 4). 
Substantielle Kritik an der Brauchbarkeit der Meeresspiegelkurve fÃ¼ stratigra- 
phische Korrelationen wurde von Miall (1992) geÃ¤uÃŸer Er betonte, daÂ die 
Kurve eine grÃ¶ÃŸe zeitliche AuflÃ¶sun zeigt, als mit heutigen DatierungsmÃ¶g 
lichkeiten erreicht werden kann. Ferner berechnete er Korrelationen zwischen 
der Meeresspiegelkurve und DatensÃ¤tzen die er mit einem Zufallsgenerator 
erzeugt hatte. Wegen der groÃŸe Zahl der Ereignisse, die aus der Meeresspie- 
gelkurve abzulesen sind, gelang immer eine gute Korrelation. Daher wird auch 
eine stratigraphische Korrelation mit geologischen DatensÃ¤tze fast immer er- 
folgreich sein, wobei diesen Korrelationen aber nur geringe Bedeutung zuge- 
messen werden darf (Miall, 1992). 
3. AUFBAU DES ANTARKTISCHEN KONTINENTALRANDES 
Der antarktische Kontinent ist nach den bisherigen Darlegungen mindestens seit 
dem UnteroligozÃ¤ teilweise bis vollstÃ¤ndi eisbedeckt. Glaziale Bedingungen 
haben daher hier sehr viel lÃ¤nge angedauert als auf den glazial beeinfluÃŸte 
Kontinenten in der NordhemisphÃ¤re Der langandauernde EinfluÃ des Eises 
spiegelt sich vor allem in den Sedimenten des antarktischen Kontinentalrandes 
und im Eintrag von eistransportiertem Material in den pelagischen Bereich des 
SÃ¼dpolarmeere wider. Insbesondere der mehrfache Wechsel von VorstoÃŸ und 
RÃ¼ckzugsphase des Eises Ã¼be den Kontinentalschelf hat die Sedimentation 
am antarktischen Kontinentalrand geprÃ¤gt 
In den letzten Jahren wurden durch die ODP-Bohrungen in der Prydz-Bucht und 
durch die neuseelÃ¤ndische Bohrungen im McMurdo-Sund zahlreiche Sedi- 
mentkerne gewonnen, die wertvolle Hinweise nicht nur auf die kÃ¤nozoisch 
Vereisungsgeschichte, sondern auch auf die kÃ¤nozoisch Ablagerungsge- 
schichte am antarktischen Kontinentalrand lieferten (Barrett, 1986, 1989a; Barrett 
& Hambrey, 1992; Hambrey et al., 1989b, 1991, 1992; Hambrey & Barrett, im 
Druck). Die Bohrergebnisse konnten jeweils mit zahlreichen seismischen Unter- 
suchungen kombiniert und korreliert werden (Bartek et al., 1991; Cooper et al., 
1991; Anderson & Bartek, 1992; Kuvaas & Leitchenkov, 1992). Dadurch wurde 
unser Wissen Ã¼be den tieferen Untergrund und die kÃ¤nozoisch Entwicklung 
der antarktischen Schelfgebiete stark erweitert. 
3.1 Faziesvergleich zwischen Prydz-Bucht und McMurdo-Sund 
Ein Vergleich der Sedimente aus den ODP-Bohrungen 739 und 742 in der 
Prydz-Bucht mit den Sedimenten der Bohrungen CIROS-1 und CIROS-2 im 
McMurdo-Sund zeigt, daÂ die DiversitÃ¤ der Fazies in der Prydz-Bucht sehr viel 
niedriger ist (Tab. 3). Allerdings ist es mÃ¶glich daÂ in der Prydz-Bucht einige 
Fazies durch den relativ geringen Kerngewinn von nur 35 % bzw. 53 % verlo- 
rengegangen sind. 
In der Prydz-Bucht wurden an den Bohrpunkten 739 und 742 mehrere hundert 
Meter mÃ¤chtig und relativ eintÃ¶nig Abfolgen von Diamiktiten angetroffen. 
Diese Diamiktite umfassen Ã¼be 90 % aller dort erbohrten Sedimente und damit 
prozentual wesentlich mehr als im McMurdo-Sund (Tab. 3). Selbst wenn die 
Abschnitte ohne Kerngewinn von anderen Sedimenten als Diamiktiten aufge- 
baut wÃ¤ren wÃ¤r der Anteil an Diamiktiten in der Prydz-Bucht hÃ¶he als in der 
Bohrung CIROS-1 und etwa gleich hoch wie in der Bohrung CIROS-2. Bei 
diesem Vergleich ist aber zu bedenken, daÂ die Sedimente von CIROS-2 nur bis 
ins UnterpliozÃ¤n die Sedimente der anderen Bohrungen jedoch bis in Unteroli- 
gozÃ¤ zurÃ¼ckreichen Der Hauptteil der Diamiktite in der Prydz-Bucht gehÃ¶r zum 
massigen Typ (Tab. 3; Kap. 2.2). In der Bohrung 739 ist ein deutlich hÃ¶here An- 
teil an schwach oder gut geschichteten Diamiktiten zu verzeichnen als in der 
etwa 30 km weiter landwÃ¤rt gelegenen Bohrung 742 (Abb. 11, 12). MÃ¤chtiger 
Einheiten von Sandsteinen und Ton-Siltsteinen fehlen in den beiden Bohrungen 
739 und 742. Die Sedimente der Prydz-Bucht sind daher hauptsÃ¤chlic dem 
proximalen glazialmarinen Bereich zuzuordnen. 
Tab. 3: Prozentuale Verbreitung der wichtigsten Faziestypen in den Bohrungen 
CIROS-1 (Hambrey et al., 1989a) und CIROS-2 (Barrett & Hambrey, 1992) irn 
McMurdo-Sund des Rossmeeres sowie in den ODP-Bohrungen 739 und 742 
in der Prydz-Bucht (Hambrey et al., 1991). FÃ¼ die Beschreibung und Interpre- 
tation der einzelnen Fazies siehe Kap. 2.2. * Summe der schwach und gut 
** geschichteten Sandsteine; Summe der massigen, schwach geschichteten 
und gut geschichteten Ton-Siltsteine. 
Faz ies  Kernantei l  (%) 
McMurdo-Sund Prydz-Bucht 
CIROS-1 CIROS-2 ODP-739 ODP-742 
Massiger Diamiktit 
Schwach geschichteter Diamiktit 
Gut geschichteter Diamiktit 
Massiger Sandstein 
Schwach geschichteter Sandstein 
Gut geschichteter Sandstein 
Massiger Ton-Siltstein 
Schwach geschichteter Ton-Siltstein 







Die Sedimentkerne aus dem McMurdo-Sund zeigen im Vergleich mit denen aus 
der Prydz-Bucht eine grÃ¶ÃŸe Faziesvielfalt. Eine ausgeprÃ¤gt Dominanz einer 
bestimmten Fazies ist nicht vorhanden (Tab. 3). Die prozentualen Kernanteile 
der einzelnen Fazies Ã¤nder sich deutlich mit der Tiefe und damit mit dem Alter 
der Sedimente. Die unteroligozÃ¤ne Sedimente in CIROS-1 werden von Sand- 
steinen und Ton-Siltsteinen charakterisiert, wÃ¤hren Diamiktite nur untergeord- 
net auftreten. Die oberoligozÃ¤ne und jÃ¼ngere Sedimente in CIROS-1 und 
CIROS-2 dagegen bestehen aus zahlreichen Diamiktitfolgen, die durch Sand- 
steine oder Ton-Siltsteine voneinander getrennt sind. Dadurch ergibt sich eine 
fast regelmÃ¤ÃŸi Wechsellagerung aus GrundmorÃ¤nen proximalen glazialmari- 
nen und distaleren glazialmarinen Sedimenten (Abb. 13, 14). 
Als letztes Beispiel einer Bohrung im direkten EinfluÃŸbereic antarktischer Glet- 
scher soll die Bohrung DVDP-11 dienen, die im Rahmen des Dry Valley Drilling 
Project im MÃ¼ndungsbereic des Taylor Valley in der westlichen Umrandung 
des Rossmeeres abgeteuft worden ist (Tab. 1; Abb. 5, 15). Ihre kontinentale Lage 
in einem heutigen Trockental spiegelt sich durch die Dominanz von obermio- 
zÃ¤ne bis oberpliozÃ¤ne Diamiktiten, Konglomeraten und Brekzien wider. Im 
QuartÃ¤ kamen hier glazial beeinfluÃŸt Sandsteine zur Ablagerung. 
Die Lithofazies der in der Prydz-Bucht erbohrten Sedimente deutet an, daÂ dort 
wÃ¤hren glazialer Maxima die Grundlinie des Schelfeises bis direkt oder nahe 
an die damalige Schelfkante vorrÃ¼ckt und dort Ã¼be ausgedehnte Zeitintervalle 
stationÃ¤ blieb (Abb. 9A). Im McMurdo-Sund dagegen ist in den Sedimentkernen 
eine wesentlich hÃ¶her Zahl von kÃ¼rzere VorstoÃŸ und RÃ¼ckzugsphase des 
Eises dokumentiert. Bei einer Rekonstruktion der Vereisungsgeschichte, einer 
Betrachtung der Sedimentationsprozesse und einer Untersuchung der Entwick- 
lungsgeschichte des antarktischen Kontinentalrandes mÃ¼sse daher beide 
Gebiete betrachtet werden. 
ODP Site 742, Prydz Bay rnud 1 , 
DESCRIPTION 
T ~ a s s i v e  pebbly diarnictoi 
Massive diarnictite with 
boulders in poor recovery 
in te~a ls  
Mixed facies: rnainly 
weakly to well stratified 
Tdiarnict i te and rnudstone 
Massive diarnictite 
Mainly massive diarnictite, 




massive, weakly and well 
stratified diarnictite, Sand 
INTERPRETATION 
Waterlain till to proximal 
glaciornarine sedirnent 
Lodgernent till in upper part, 
rnainly waterlain till below 
Waterlain till to distal glacio- 
marine sedirnent with rnuch 
resedimentation 
Waterlain till and lodgernent 
I ,  deposited On shelf 
Waterlain till, forrning bulk 
of a prograding sequence 
'roxirnal glaciolacustrine or 
jiaciornarine; waterlain till 




Legende fÃ¼ Abb. 11 - 15: 
Diarniktit Brekzie Ton-Siltstein 
Konglomerat Sandstein AAA SchichtlÃ¼ck 
Abb. 11: Lithologische Abfolge und Interpretation der ODP-Bohrung 742 in der Prydz- 
Bucht (Tab. 1; Abb. 7). Die schwarzen Balken in der Altersspalte markieren 
Abschnitte mit biostratigraphischer Information. Vereinfacht nach Hambrey et 
al. (1991). 
4 gi.steÃ‘Ã‘Ã 3 diamictite, aravel 
ODP Site 739, Prydz Bay 
DESCRIPTION 
Massive diamicton 
? Bouldery diarnictite 
- - - - - - - - 
Massive diamictite 
Weakly stratified diarnictite 
Diatomaceous rnudstone 
Stratified and massive 
diamictite 
Massive diarnictite 
Massive diarnictite, highly 
disturbed during drilling 
recovery: 35% 
INTERPRETATION 
Waterlain till to proximal 
glaciornarine sedirnent 




Waterlain till to proximal 
glaciornarine sediment; 
some slumping and rninor 
debris flowage 
Waterlain till 
Waterlain till or proximal 
glaciornarine sediment 
Abb. 12: Lithologische Abfolge und Interpretation der ODP-Bohrung 739, Prydz-Bucht 
(Tab. 1; Abb. 7). Vereinfacht nach Hambrey et al. (1991). Schwarze Balken in 
der Altersspalte: biostratigraphische Information. Legende in Abb. 11. 
diarnictite, gravel 
recovery: 98% 
CIROS-1, McMurdo Sound 
DESCRIPTION 
Massive and weakly stratifiec 
diamictite 
Brecciated mudstone 
Mudstone with lonestones, 
interbedded with weakly 
stratified diarnictite 
Sandstone 
Weakly to well stratified 
diamictite 
Massive to well stratified 
diamictite, interbedded with 
mudstone and sandstone 
containing lonestones 
Sandstone and conalomerate 
Poorly sorted sandstone and 
mudstone, massive to weaki) 
stratified, with lonestones; 
interbedded with clast-poor, 
massive diamictite 
Alternating beds of mudstone 
and massive to weakly 
stratified sandstone, with 
lonestones 
c o n g l o m e r a t e ,  sandstone 
Massive to well stratified 
mudstone, fine sandstone, 
weakly stratified diamictite 
Conglomerate and sandstone 
INTERPRETATION 
Lodgement till; waterlain till; 
proximal glaciornarine sedirnent 
Distal glaciomarine; slumping 
Distal glaciornarine sediment 
with waterlain till; offshore to 
shoreface; slumped in Part 
Verv distal alaciornarine 
Proximal glaciornarine, 
waterlain till 
Lodgement till; waterlain till; 
proximal to distal glaciomarine 
sedirnent; shoreface to offshore 
Fluvial to fluvioglacial, delta 
Largely distal glaciomarine with 
proximal waterlain till 
Predominantly distal glacio- 
marine with sedirnent gravity 
flows in prodelta or delta slope 
setting 
Debris flow frorn terrest. alacier 
Predominantly proximal and 
minor glaciornarine 
Sediment gravity flows close to 
terrestrial glacier 
Abb. 13: Lithologische Abfolge und Interpretation der Bohrung CIROS-1 im McMurdo- 
Sund, Rossmeer (Tab. 1, Abb. 5). Vereinfacht nach Hambrey et al. (1989a). 




CIROS-2, McMurdo Sound 
DESCRIPTION 1 INTERPRETATION 
Massive diamictite 
Massive Sand 
Lodgement till and minor 
waterlain till 
Distal glaciomarine / 
glaciolacustrine 
Massive to stratified diamictite 1 Waterlain till / lodgement till 
Massive sand, stratified 
sandstone; weil stratified, 
weakly stratified and 
massive diamictite 
Massive and stratified 
sandstone 
Distal to proximal glacio- 
lacustrine / glaciomarine 
arid minor 
lain till, some reworking as 
turbidity flows 
Distal glaciomarine 1 
alaciolacustrine 
Massive to stratified diamictite; 
minor stratified Sand 
Massive sandstone 1 Ice covered lacustrine 
waterlainllodgement till 
Weakly stratitied diamictite Glaciolacustrine waterlain till 




Weakly stratified diamictite 
1 LodgemenVwaterlain till 
Waterlain till 
Stratified mudstone, Distal and proximal glacio- 
massive diamictite marine and waterlain till 






Abb. 14: Lithologische Abfolge und Interpretation der Bohrung GIROS-2 im McMurdo- 
Sund, Rossmeer (Tab. 1; Abb. 5). Vereinfacht nach Barrett & Hambrey 
(1992) und Hambrey & Barrett (im Druck). Grenze Unter-IOberpliozan nach 
Barrett et al. (1992). Legende in Abb. 1 1. 
DVDP-11, Taylor Valley 
DESCRIPTION 
\Granule cal. and sandstone 
Medium-coarse sandstone 
Coarse, pebbly sandstone 
with minor beds of fine 
sandstone, mudstone, and 
conglomerate 
Interbedded conglomerate, 
sandstone, sandy breccia 
and minor mudstone 
Interbedded diamictite 




Interbedded massive and 
stratified diamictite, pebble 
conglomerate, breccia, 
sandstone and mudstone 
(some with lonestones) 
Diamictite with occasional 
indistinct stratification, minor 
beds of sandylsilty mud- 




Braided stream or tidal 
Subtidal - tidal - deltalbeach 
close to grounded ice margin 
Subaqueous ice marginal 
apron (grounding-line fan), with 
occasional subaerial exposure 
and beach development 
Deposition from traction 
currents and icebergs in upper 
Parts, following retreat of glacier 
grounding line. Base of unit 
deposited as waterlain till 
beneath floating ice shelf 
Subaqueous deposition from 
subglacial streams close to 
grounding line 
Thicker diamictites are water- 
lain tills, thinner ones are 
debris flows; mud and breccia 
beds deposited from icebergs 
and conglomerates represent 
lag deposits 
Diamictite is predominantly a 
waterlain till; mudstone repre- 
sents distal glaciomarine with 
deposition from icebergs 
occurring beyond an ice shelf 
Abb. 15: Lithologische Abfolge und Interpretation der Bohrung DVDP-11 im MÃ¼n 
dungsbereich des Taylor Valleys (Tab. 1; Abb. 5). Vereinfacht nach McKelvey 
(1 981), Powell (1 981a) und Hambrey & Barrett (im Druck). Legende: Abb. 11. 
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3.2 Architektur des antarktischen Kontinentalrandes 
Alle antarktischen Schelfgebiete scheinen prinzipiell Ã¤hnlic aufgebaut zu sein. 
Charakteristisch ist eine seewÃ¤rt einfallende Vorschuttungsfolge ("prograding 
sequence"), die von flachliegenden, oft Ã¼berkompaktierte Sedimenten Ã¼berla 
gert wird. 
Die Architektur des antarktischen Kontinentalrandes wird zunÃ¤chs am Beispiel 
der Prydz-Bucht beschrieben, da dort mit den ODP-Bohrungen 739 - 743 ein 
Profil vom inneren Schelf bis zum Kontinentalhang erschlossen ist, das gut mit 
seismischen Profilen korreliert werden kann (Abb. 7, 16; Cooper et al., 1991; 
Hambrey et al., 1991, 1992; Kuvaas & Leitchenkov, 1992). 
In den inneren etwa 120 km des Schelfes der Prydz-Bucht besteht die VorschÃ¼t 
tungsfolge aus fluviatilen, deltaÃ¤hnliche Ablagerungen mit einem wahrschein- 
lich permischen bis unterkretazischen Alter (Abb. 16; Turner, 1991). In den 
Ã¤uÃŸer etwa 70 km des Schelfes besteht die VorschÃ¼ttungsfolg hauptsÃ¤chlic 
aus massigen Diamiktiten mit einem wahrscheinlich unteroligozÃ¤ne bis quartÃ¤ 
ren Alter. Diese Diamiktite erreichen MÃ¤chtigkeite von mindestens 400 m. Sie 
wurden nahe an der Grundlinie des Eises abgelagert als der antarktische Eis- 
schild eine grÃ¶ÃŸe Erstreckung als heute besaÃŸ Die Grundlinie lag dabei an 
der Schelfkante. Im oberen Bereich der Vorschuttungsfolge treten auch ge- 
schichtete und fossilfÃ¼hrend Diamiktite auf, welche im Unterschied zu den 
massigen Diamiktiten in einem etwas distaleren glazialmarinen Bereich abgela- 
gert worden sind (Kap. 2.2). 
Der glazigene Teil der VorschÃ¼ttungsfolg besteht aus einzelnen Sedimentpa- 
keten, von denen einige oben abgeschnitten sind, andere landwÃ¤rt in die 
Ã¼berlagernde flachliegende Sedimentserie Ã¼bergehe (Abb. 16). Man kann 
zwei verschiedene Abfolgen unterscheiden: eine untere, schwach einfallende 
Sedimentabfolge, die an ihrer Basis synsedimentÃ¤r oder glazialtektonische 
Deformation aufweist, und eine obere, steiler einfallende Sedimentabfolge, die 
hÃ¤ufi Rutschungsstrukturen zeigt. Der oberste Teil dieser Vorschuttungsfolge ist 
glazialtektonisch deformiert und Ã¼berkompaktier (Cooper et al., 1991; Hambrey 
et a l ,  1991). 
Die flachliegende Sedimentserie, die diskordant auf der VorschÃ¼ttungsfolg 
liegt, ist seismisch durch chaotische, unzusammenhÃ¤ngend Reflektoren und 
einige starke, durchgehende Reflektoren gekennzeichnet. Sie besteht vor allem 
aus massigen Diamiktiten, die grÃ¶ÃŸtentei als GrundmorÃ¤ne gedeutet werden. 
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Abb. 16: Geologischer Schnitt durch die Bohrpunkte 739 bis 743 in der Prydz-Bucht 
(Ehrmann et al., 1992a). Der Schnitt beruht auf seismischen Daten (Cooper 
et al., 1991) und sedimentologischen Befunden aus den Bohrungen 
(Hambrey et al., 1989b; 1991). 
Ein Teil dieser Diamiktite ist Ã¼berkompaktiert Dies wird mit der Ãœberlagerun 
durch groÃŸ Eismassen wÃ¤hren einer Reihe von EisvorstÃ¶ÃŸ erklÃ¤rt Die 
Ãœberkompaktio kÃ¶nnt theoretisch aber auch von einer Ãœberlagerun durch 
Sedimente herrÃ¼hren die inzwischen wieder erodiert worden sind (Solheim et 
al., 1991). In der inneren und der westlichen Prydz-Bucht hat die flachliegende 
Sedimentserie nur wenige Meter MÃ¤chtigkeit Ihre MÃ¤chtigkei nimmt aber auf 
dem Ã¤uÃŸer und Ã¶stliche Schelfbereich auf etwa 250 m zu. Detaillierte seis- 
mische Aufzeichnungen zeigen, daÂ in Richtung Schelfkante wÃ¤hren mehrerer 
Ablagerungsphasen immer neue Sedimentpakete aufgeschichtet worden sind 
(Cooper et al., 1991). Ein Teil dieser Pakete geht seewÃ¤rt in eine VorschÃ¼t 
tungsfolge Ã¼ber 
Seismische Daten aus anderen Teilen der Antarktis zeigen einen prinzipiell 
Ã¤hnliche Aufbau des Kontinentalrandes. Sie zeigen alle einen prÃ¤glaziale 
SedimentfÃ¤cher der von einer zweigeteilten glazigenen Sedimentabfolge 
Ã¼berlager wird. Der Schelf der nordwestlichen Antarktischen Halbinsel (Abb. 
17B) und der Schelf des Weddellmeeres (Abb. 17C) werden von einer VorschÃ¼t 
tungsfolge aufgebaut, deren Ã¤uÃŸe Abschnitte als glazigen angesehen werden. 
Die Sedimentpakete der VorschÃ¼ttungsfolg sind oben abgeschnitten. Dies ist 
wahrscheinlich auf die erodierende Wirkung von auf Grund aufliegendem Eis 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre Ãœbe der Winkeldiskordanz folgt eine flachliegende Sediment- 
serie. In beiden FÃ¤lle sind diese obersten Sedimente Ã¼berkompaktier und ge- 
ben somit Anzeichen fÃ¼ EisvorstÃ¶Ã (Hinz'& Kristoffersen, 1987; Larter & Barker, 
1989). Der Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel unterscheidet sich von 
dem der Prydz-Bucht durch seinen wesentlich steileren Neigungswinkel von 14 O 
gegenÃ¼be 4 O. Dennoch sind keine Anzeichen fÃ¼ Rutschungen zu sehen. 
Auch an der Bohrung CIROS-1 im McMurdo-Sund zeigen die seismischen 
Daten eine Zweiteilung der glazigenen Sedimentabfolge (Abb. 17D). Der untere 
Teil, in 366 - 702 m Teufe in der Bohrung erschlossen, stellt auch hier eine 
VorschÃ¼ttungsfolg dar. Er wird von distalen glazialmarinen Sedimenten domi- 
niert und zeigt Anzeichen fÃ¼ Rutschungen und SchlammstrÃ¶m (Abb. 13). Diese 
Sedimente sind oben von einigen Meter mÃ¤chtige fluviatilen Schichten abge- 
schnitten. Die oberen, flachliegenden etwa 360 m der Sedimentabfolge beste- 
hen aus einer Wechsellagerung, die vor allem von GrundmorÃ¤ne und einigen 
distaleren glazialmarinen Sedimenten charakterisiert wird. Sie deuten damit 
zeitweise auf dem Schelf aufliegendes Eis an. Die gesamte Abfolge weist auf ein 
Ablagerungsgebiet an der MÃ¼ndun eines oligozÃ¤ne fluvioglazialen Delta- 
komplexes mit einer Sedimentanlieferung aus dem Transantarktischen Gebirge 
hin (Barrett et a l ,  1989). 
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Abb. 17: Unterschrift auf S. 61. 
Als Analogon aus den nÃ¶rdliche hohen Breiten kann der SÃ¼dwestran der 
Barentssee dienen (Abb. 17E; Vorren et al., 1989; Eidvin et al., 1993). Eine 
Diskordanz, deren Morphologie eine Entstehung durch glaziale Erosion nahe- 
legt, erstreckt sich auch dort Ã¼be den grÃ¶ÃŸt Teil des Kontinentalschelfes. Bis 
zu 300 m flachliegende glazigene Sedimente Ã¼berlager diese Diskordanz. Sie 
sind teilweise Ã¼berkompaktiert Die Sedimente am Kontinentalhang und unter 
der Diskordanz bauen eine mÃ¤chtig VorschÃ¼ttungsfolg auf. Ein betrÃ¤chtliche 
seewÃ¤rtige Vorbau des Schelfes scheint hier wÃ¤hren glazialer Phasen im 
PliozÃ¤n-PleistozÃ stattgefunden zu haben. Dieser Vorbau resultierte wahr- 
scheinlich in einem instabilen Kontinentalhang, an dem es durch verschiedene 
Arten gravitativen Sedimenttransportes zur Sedimentumlagerung kam. 
3.3 KÃ¤nozoisch Entwicklung des antarktischen Kontinentalrandes 
Alle frÃ¼he Versuche, das Sedimentationsgeschehen im glazialen Milieu von 
Schelfgebieten zu beschreiben, konnten sich nur auf sehr wenige Daten stÃ¼tzen 
JÃ¼nger Versuche sind zwar besser fundiert, doch ist die Datengrundlage immer 
noch nicht ausreichend, Faziesmodelle, die auf sedimentologischen Parametern 
fuÃŸen sind z.B. von Powell (1981b, 1983, 1984), Anderson et al. (1983, 1991), 
Elverhei & Roaldset (1983), Elverhei et al. (1983), Elverhei (1984), und Eyles et 
al. (1985) vorgestellt worden. Alle diese Versuche konnten nur auf junge Sedi- 
mente und auf seismische Untersuchungen aufbauen. Weitere Modelle, denen 
vor allem glaziologische Parameter zugrunde liegen, stammen z.B. von Drewry 
(1 986) und Dowdeswell (1 987). 
Nachdem in jÃ¼ngste Zeit die Prydz-Bucht zum am besten mit Bohrungen unter- 
suchten antarktischen Schelfgebiet wurde, konnten Hambrey et al. (1992) ein 
generalisierendes Modell fÃ¼ die kÃ¤nozoisch Entwicklung eines antarktischen 
vorherige Seite: 
Abb. 17: AusgewÃ¤hlt seismische Profile Ã¼be den antarktischen Kontinentalrand und 
Vergleich mit einem glazialen Kontinentalrand in der NordhemisphÃ¤r (nach 
Hambrey et al., 1992). A) Prydz-Bucht (nach Cooper et al., 1991); B) westli- 
che Antarktische Halbinsel (nach Larter & Barker, 1989); C) Weddellmeer- 
Schelf (nach Hinz & Kristoffersen, 1987); D) westlicher McMurdo-Sund (nach 
Barrett et al., 1989); E) sÃ¼dwestlich Barentssee (nach Vorren et al., 1989, 
und Eidvin et al., 1993). Tiefenskala in A, B, C und E: Sekunden Zwei-Weg- 
Laufzeit; in D: km. Horizontaler MaÃŸstabsbalke in A, B, C und E: 10 km; in D: 
1 km. SL = Meeresspiegel. 
Kontinentalrandes entwickeln, das diesem Wissenszuwachs Rechnung trÃ¤gt Es 
basiert vor allem auf der im vorigen Kapitel diskutierten Faziesarchitektur und 
der zuvor vorgestellten Interpretation der verschiedenen Lithofazies in den Bohr- 
profilen der Prydz-Bucht und des Rossmeeres (Kap. 2.2). Es ist damit das erste 
Modell, das sich bei der Rekonstruktion auf Bohrprofile stÃ¼tzt Im folgenden wird 
dieses Modell in einer etwas ergÃ¤nzte Form vorgestellt. 
Bevor die antarktische Vereisung die KÃ¼st erreichte, war der Kontinentalschelf 
unter einem temperierten Klima stark fluviatil geprÃ¤gt Eine deltaÃ¤hnlich Sedi- 
mentation fÃ¼hrt zur Entstehung eines SedimentfÃ¤cher (Abb. 18A). Er entspricht 
dem prÃ¤glaziale Teil der VorschÃ¼ttungsfolge Als sich ein Eisschild im Innern 
der Ostantarktis entwickelte, wurde der Kontinent isostatisch abgesenkt, und der 
Schelfbereich wurde wahrscheinlich Ã¼berflutet noch bevor er vom vorstoÃŸende 
Eis erreicht wurde. 
Mit zunehmender IntensitÃ¤ der Vereisung erreichten die ersten Eismassen die 
KÃ¼st und begannen Ã¼be den Kontinentalschelf vorzurÃ¼cken Dabei deformier- 
ten sie ihre sedimentÃ¤r Unterlage bis zu einer Tiefe von etwa 100 m (Cooper et 
al., 1991) und lagerten eine GrundmorÃ¤n ab. Das VorrÃ¼cke des Eises konnte 
Scherbewegungen auslÃ¶sen die dafÃ¼ verantwortlich waren, daÂ Teile des 
MorÃ¤nenmaterial mit dem Eis zur Grundlinie hin befÃ¶rder wurden. Als der ant- 
arktische Eisschild ein kontinentales AusmaÃ annahm und das erste glaziale 
Maximum erreicht war, bedeckte aufliegendes Eis den gesamten Schelfbereich. 
Die Grundlinie des Eises lag dabei an der Schelfkante (Abb. 18B). Das antrans- 
portierte MorÃ¤nenmateria trug zusammen mit dem aus dem Schelfeis aus- 
schmelzenden basalen Gesteinsschutt zur Akkumulation auf dem oberen Konti- 
nentalhang bei. Ein mÃ¤chtige FÃ¤che aus massigen Diamiktiten, der glaziale 
Teil der VorschÃ¼ttungsfolge entstand und der Schelf wurde auf diese Weise 
seewÃ¤rt vorgebaut. Obwohl unsortierte Diamiktite wesentlich steilere HÃ¤ng 
aufbauen kÃ¶nne als gut sortierte Sedimente, fanden im Bereich des Sediment- 
fÃ¤cher wahrscheinlich hÃ¤ufi Rutschungen statt (Hambrey et al., 1992). Neuere 
seismische Untersuchungen bestÃ¤tigte dieses Bild und lieferten zusÃ¤tzlich 
Hinweise dafÃ¼r daÂ zahlreiche Turbidite glazialmarine Sedimente hangabwÃ¤rt 
befÃ¶rderte (Kuvaas & Leitchenkov, 1992). 
Die wÃ¤hren des ersten glazialen Maximums abgelagerten Sedimente unter- 
scheiden sich deutlich von denen, die spÃ¤te unter Ã¤hnliche Bedingungen ge- 
bildet wurden. Diese Unterschiede sind am besten in den Tonmineralvergesell- 
schaftungen zu sehen und zeichnen die sich Ã¤ndernde Verwitterungsbedin- 
gungen an Land nach. Bevor die kontinentale Vereisung der Antarktis begann, 

konnte grobkÃ¶rnige terrigener Detritus nur noch auf den oberen Kontinental- 
hang transportiert werden, wenn die Grundlinie des Eises an der Schelfkante 
lag, also wÃ¤hren der glazialen Maxima. 
Das Eis konnte auch wÃ¤hren der glazialen Maxima nur so weit vorrÃ¼cken bis 
die Grundlinie die Schelfkante erreichte. Die Sedimente der Prydz-Bucht und 
des Rossmeeres zeigen, daÂ mÃ¶glicherweis auch wÃ¤hren dieser Phasen 
Schelfeise ausgebildet waren, aus denen Detritus ausschmolz und auf dem 
Hang akkumulierte. Es ist jedoch wahrscheinlich, daÂ diese Schelfeise wesent- 
lich kleiner als die heutigen waren (Abb. 9A), da sie sich in einer weniger stabi- 
len Position befanden. 
WÃ¤hren der RÃ¼ckzugsphase des Eises (Abb. 18D) kamen am antarktischen 
Kontinentalrand so gut wie keine Sedimente zur Ablagerung. Ahnlich wie heute 
war ein GroÃŸtei des Schelfbereiches durch driftende Eisberge und Meereis ge- 
prÃ¤gt Schelfeise, so vorhanden, waren auf die inneren Bereiche der Schelfge- 
biete beschrÃ¤nk und traten vor allem in geschÃ¼tzte Gebieten wie der Prydz- 
Bucht, dem Rossmeer und dem Weddellmeer auf. Der grÃ¶ÃŸ Teil des vom Eis 
mitgebrachten Detritus regnete bereits an der Grundlinie des Eises aus, wo die 
SchmelzvorgÃ¤ng am intensivsten waren (z.B. Kipfstuhl, 1991). Wenn an der 
Basis der Schelfeise Anfrierprozesse stattfanden (Abb. 18D, 9B), konnte wahr- 
scheinlich der Teil des basalen Detritus, der nicht bereits nahe der Grundlinie 
freigesetzt worden war, vor dem schnellen Ausschmelzen geschÃ¼tz und mit Eis- 
bergen in distale Gebiete befÃ¶rder werden (siehe Kap. 2.1 . I ,  2.1.2). Der grÃ¶ÃŸ 
Teil der Schelfgebiete war in diesem Fall jedoch durch distalmarine Sedimenta- 
tion charakterisiert, zum Beispiel durch diverse Ton-Siltsteine oder Diatomeen- 
schlÃ¤mme 
nÃ¤chst Seite: 
Abb. 18: Stark vereinfachtes Modell der kÃ¤nozoische Entwicklung des antarktischen 
Kontinentalrandes am Beispiel der Prydz-Bucht (aus Hambrey et al., 1992). 
WÃ¤hren zahlreicher VorstÃ¶Ã des Eises Ã¼be den Kontinentalschelf (B, C) 
wurde am Kontinentalhang eine glazigene VorschÃ¼ttungsfolg abgelagert. 
Auf dem Schelf kam es entweder zur Ablagerung von GrundmorÃ¤ne oder 
zur Erosion zuvor abgelagerter Sedimente. Die EisvorstÃ¶Ã wurden mehr- 
fach durch Phasen unterbrochen, wÃ¤hren derer sich das Eis in eine land- 
wÃ¤rtig Position zurÃ¼ckzog und auf dem Schelf eine glazialmarine Sedimen- 
tation ermÃ¶glich wurde (D). 
( A ) PREGLACIAL ( Cretaceous - Eocene ) 
fluviatiie und deitak sedncntnttlon 
( B ) EARLY GLACIAL ( Early Otigocene ) 
( C ) LATE STAGE GLACIAL ( Pliocene - Quaternary ) 
( D ) " INTERGLACIAL " ( Quaternary; present-day ) 
Abb. 18: Unterschrift auf S. 64 
4. VEREISUNGSGESCHICHTE DER ANTARKTIS 
4.1 Kreide 
Im frÃ¼he Mesozoikum stellte die Antarktis das KernstÃ¼c des Gondwanakonti- 
nentes dar, der auÃŸe der Antarktis auch SÃ¼damerika Afrika, Indien und Austra- 
lien umfaÃŸte Allerdings ist die genaue Lage der einzelnen Kontinente zueinan- 
der bis heute nicht eindeutig geklÃ¤rt Vor etwa 170 Ma begann Afrika, sich von 
der Antarktis wegzubewegen, wodurch das Weddellmeer, das Mozambique- 
becken und das Somalibecken entstanden. WÃ¤hren der Unterkreide, vor etwa 
135 Ma, begann die Trennung von SÃ¼damerik und Afrika. Indien und Mada- 
gaskar lÃ¶ste sich vor etwa 125 Ma von der Antarktis und Australien, drifteten 
nach Norden und lieÃŸe so den Indischen Ozean entstehen. Die Trennung von 
Antarktis und Australien, die vor etwa 90 Ma begann, stellte das nÃ¤chst groÃŸ 
Ereignis im Auseinanderbrechen Gondwanas dar (Lawver et al., 1985, 1991, 
1992; Mutter et a l ,  1985; Royer & Coffin, 1992). 
WÃ¤hren der Unterkreide lag der SÃ¼dpo im sÃ¼dlichste Pazifik (Smith et al., 
1982). In den sich bildenden ozeanischen Becken herrschten anfangs verbreitet 
stagnierende Bedingungen. FÃ¼ anoxische oder schwach oxische Ablagerungs- 
bedingungen sprechen dunkle Tonsteine, die reich an organischer Substanz 
sind. Solche Tonsteine treten im Weddellmeer an den Bohrpunkten 692 und 693 
auf (Abb. 6; Mutterlose & Wise, 1990; O'Connell, 1990). Sie haben ein Alter von 
Berrias-Valangin bzw. Apt. Entsprechende Sedimente wurden auch in den Boh- 
rungen 327, 330 und 51 1 auf dem Falklandplateau, in der Bohrung 361 im Kap- 
becken und in der Bohrung 249 am Mozambiqueplateau angetroffen (Abb. 4, 6). 
All diese Bohrpunkte lagen damals in einem Becken, das von der Antarktischen 
Halbinsel, dem Falklandplateau, SÃ¼dafrika Madagaskar und der Ostantarktis 
begrenzt wurde. Ab dem Alb herrschten in diesem Becken oxische Bedingun- 
gen. 
Unterkretazische Sedimente wurden auch in der inneren Prydz-Bucht erbohrt. 
Sie sind Teil eines mÃ¤chtige SedimentfÃ¤chers der sich vom Kontinent nach 
Norden vorbaut und dessen Alter daher nach Norden abnimmt (Abb. 16, 18A; 
siehe Kap. 3.2 und 3.3). In der Bohrung 740 haben die Sedimente ein nicht 
nÃ¤he eingrenzbares permisches bis kretazisches Alter, in der Bohrung 741 
gehÃ¶re sie dem Mittelalb an (Barron et al., 1991a). Sie sind fluviatiler Natur und 
bestehen aus Siltsteinen und Sandsteinen sowie einigen Konglomeraten und 
Tonsteinen. Sie enthalten gelegentlich Holzkohlereste und deuten auf kÃ¼hl-tem 
perierte bis warm-temperierte Bedingungen mit Ã¼ppige Vegetation im Einzugs- 
bereich der FluÃŸsystem hin (Turner, 1991; Turner & Padley, 1991). 
Pollenuntersuchungen an den unterkretazischen Sedimenten der Bohrungen 
692 und 693 stÃ¼tze diese palÃ¤oklimatisch Interpretation und liefern Hinweise 
auf ein kÃ¼hl-temperierte Klima mit hohen NiederschlÃ¤ge und starker Vegeta- 
tion auf dem antarktischen Kontinent. Gleichaltrige Floren der Antarktischen 
Halbinsel und SÃ¼daustralien weisen auf eine starke SaisonalitÃ¤ mit langen 
Wintern und Temperaturen unter den Gefrierpunkt hin (Mohr, 1990a). SchlieÃŸlic 
sprechen Sporen und Pollen in Sedimenten des Albs in der Bohrung 750 fÃ¼ 
mittlere Jahrestemperaturen von etwa 7 - 12 ' C  und jÃ¤hrlich Niederschlags- 
mengen von > 1000 mm auf dem damaligen Kerguelen-Archipel (Mohr & Gee, 
1992). Sie deuten also ein Klima an, wie es heute in Neuseeland und in den 
Hochlagen SÃ¼damerika anzutreffen ist. Die Mineralvergesellschaftungen von 
Kaolinit, Goethit, Gibbsit und HÃ¤mati in fluviatilen Sedimenten des zentralen 
KerguelenrÃ¼cken sollen dagegen eher tropische bis subtropische Bedingungen 
wÃ¤hren des Apts und Albs andeuten (Holmes, 1992). 
WÃ¤hren der Oberkreide kam die Antarktis in eine zentrale Pollage (Smith et al., 
1982). Die mit dem Zerbrechen Gondwanas geschaffenen Meeresbecken 
nahmen an GrÃ¶Ã zu und wurden vollmarin. Auf der Maudkuppe und dem 
KerguelenrÃ¼cke kamen pelagische, biogene Sedimente zur Ablagerung. 
Australien war noch mit der Antarktis verbunden, die DrakestraÃŸ zwischen 
SÃ¼damerik und der Antarktischen Halbinsel noch geschlossen. Die Existenz 
von mehreren Barrieren fÃ¼ OberflÃ¤chen und TiefenstrÃ¶munge verhinderte die 
Bildung eines zirkumpolaren Stromsystems, wie es heute besteht. Warme, 
Ã¤quatorial OberflÃ¤chenwassermasse konnten die sÃ¼dliche hohen Breiten 
erreichen und groÂ§e Einflue auf das antarktische Klima ausÃ¼ben 
Qualitative Untersuchungen oberkretazischer Faunen und Floren weisen, Ã¤hn 
lich wie in der Unterkreide, auf wesentlich hÃ¶her Temperaturen als heute hin. In 
der Antarktis waren damals temperierte WÃ¤lde weit verbreitet; entsprechende 
WÃ¤lde sind heute in Neuseeland und Tasmanien zu finden (Axelrod, 1984; 
Truswell, 1990; Francis, 1991). Die Artenvergesellschaftungen planktischer 
Foraminiferen sprechen fÃ¼ wÃ¤rmer Intervalle im Oberalb bis Turon, im Santon 
und im Mittelcampan sowie fÃ¼ einen generellen AbkÃ¼hlungstren vom Ober- 
campan bis ins Obermaastricht (Huber, 1991 a; Quilty, 1992). Sauerstoffisotope 
in Makrofossilien von der James-Ross-Insel zeichnen ein Temperaturmaximum 
im Coniac und Santon und eine anschlieÃŸend AbkÃ¼hlun nach. Sie ergeben 
fÃ¼ das Santon-Campan eine Wassertemperatur von etwa 13,6 'C und fÃ¼ das 
Maastricht eine Temperatur von etwa 11,7 OC (Pirrie & Marshall, 1990). 
Untersuchungen stabiler Sauerstoffisotope in kalkigen Mikrofossilien aus ober- 
kretazischen Sedimenten sÃ¼dliche hoher Breiten sind bisher noch selten, da 
diese Mikrofossilien dort meist rar und schlecht erhalten sind. Die 6180-Werte in 
Foraminiferen von der Maudkuppe und von der Seymour-Insel zeigen einen 
generellen AbkÃ¼hlungstren wÃ¤hren des Untermaastrichts und eine schnelle 
AbkÃ¼hlun vor etwa 70 Ma. So soll auf der Maudkuppe die Temperatur in etwa 
1500 m Wassertiefe wÃ¤hren des Untermaastrichts ca. 10 - 11 'C, wÃ¤hren des 
Obermaastrichts ca. 9 Â¡ betragen haben (Barrera & Huber, 1990). FÃ¼ das tiefe 
Schelfwasser bei der Seymour-Insel berechneten Barrera et al. (1987) Tempera- 
turen von 4 - 8,5 Â¡ im Obercampan bis Untermaastricht, von 5,5 - 9 'C im mittle- 
ren Maastricht und von 4 - 8.5 'C im Obermaastricht. 
Da die Wassertemperaturen in tropischen Regionen in der gleichen GrÃ¶ÃŸenor 
nung wie heute lagen (z.B. Savin, 1977; Matthews & Poore, 1980), waren die 
Temperaturgradienten zwischen hohen und niederen Breiten zwar vorhanden, 
aber geringer als heute. Die Temperaturgradienten zwischen OberflÃ¤chen und 
Tiefenwasser waren ebenfalls geringer als heute (Bowen, 1966; Kennett, 1982; 
Huber, 1991a). Auf eine relativ gleichmÃ¤ÃŸi globale Temperaturverteilung 
wurde auch aus den Faunen- und Florenvergesellschaftungen geschlossen 
(Axelrod, 1984). 
Zwischen 66,9 und 66,6 Ma zeigen Sauerstoffisotope benthischer und plankti- 
scher Foraminiferen der Maudkuppe eine ErwÃ¤rmun des OberflÃ¤chenwasser 
und der Wassermassen in etwa 1200 - 2050 m Tiefe um etwa 3 'C an. Diese 
ErwÃ¤rmun wird von einer AbkÃ¼hlun desselben AusmaÃŸe zwischen 66,6 und 
66,3 Ma gefolgt (Stott & Kennett, 1990a). Die Floren der Seymour-Insel weisen 
nahe an der KreidetTertiÃ¤r-Grenz eine drastische Verengung der Wachstums- 
streifen auf. Sie wird nicht auf einen Wassermangel, sondern auf ein kÃ¼hlere 
Klima zurÃ¼ckgefÃ¼hr das bis ins OberpalÃ¤ozÃ angedauert haben soll (Francis, 
1991). 
Gegen glaziale Bedingungen auf Meeresniveau wÃ¤hren der Kreidezeit spre- 
chen nicht nur die palÃ¤ontologische und isotopengeologischen, sondern auch 
die sedimentologischen Befunde der ODP-Fahrtabschnitte 113, 1 14, 1 19 und 
120 (Schlich, Wise et al., 1989; Kennett & Barker, 1990; Barron, Larsen et al., 
1991 ; Ciesielski, Kristoffersen et al., 1991). Die oberkretazischen Sedimente der 
Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken enthalten nur geringe Mengen an terri- 
genem Material. Das vorhandene terrigene Material weist vor allem KorngrÃ¶ÃŸ 
< 2 um auf und legt einen Transport in Suspension oder durch Wind nahe. Es 
gibt keinerlei Anzeichen fÃ¼ Eistransport. Die Tonmineralvergesellschaftungen 
werden von Smektit dominiert. Das Fehlen von detritischen Tonmineralen kann 
dahingehend gedeutet werden, daÂ physikalische Verwitterungsprozesse auf 
den benachbarten Kontinenten keine wesentliche Rolle gespielt haben. Chemi- 
sche Verwitterung und starke Hydrolyse unter einem humiden und wahrschein- 
lich warmen kontinentalen Klima kann daher als dominant angesehen werden 
(Robert & Maillot, 1990; Ehrmann, 1991). 
Alle genannten Klimaanzeiger machen ein Vorhandensein von Eis auf Meeres- 
niveau wÃ¤hren der Kreidezeit sehr unwahrscheinlich. Sie sagen aber noch 
nichts Ã¼be die MÃ¶glichkei einer lokalen oder regionalen Inlandvereisung aus. 
Eine kreidezeitliche Vereisung, die den Meeresspiegel erreichte, wurde jedoch 
von Frakes & Francis (1988) gefordert. Sie interpretierten das Vorkommen von 
exotischen BlÃ¶cken mit bis zu mehreren Metern Durchmesser, die in marinen 
Ton-Siltsteinen des Valangin bis Apt Zentralaustraliens eingebettet sind, als Zei- 
chen fÃ¼ Eistransport. Sie folgerten, daÂ das unterkretazische Klima mindestens 
saisonal periglaziale, wenn nicht gar glaziale Bedingungen in den sÃ¼dliche 
hohen Breiten erlaubte. Zu einem Ã¤hnliche Ergebnis kamen Gregory et al. 
(1989): Aus Isotopenuntersuchungen am Karbonatzement frÃ¼hdiagenetische 
Konkretionen schlossen sie auf durchschnittliche Jahrestemperaturen im Apt 
und Alb, die bei 75 - 80 OS zwischen -2 OC und +5 'C lagen. Anhand mariner 
Isotopendaten spekulierten auch Matthews & Poore (1980), daÂ der Aufbau von 
antarktischem Eis mÃ¶glicherweis bis in die Kreide zurÃ¼c datiert werden kann. 
Nach glaziologischen Modellen konnten einige oberkretazische Talgletscher auf 
HÃ¶he < 1000 m Ã¼be NN vorstoÃŸen Ausgedehnte Eisfelder muÃŸte jedoch auf 
Gebiete > 1400 m Ã¼be NN beschrÃ¤nk bleiben und bedeckten sicher weniger 
als 50 % des ostantarktischen Gebietes > 1000 m Ã¼be NN (Robin, 1988). Aus 
palÃ¤obotanische Ãœberlegunge kam auch Spicer (1990) zu dem SchluÃŸ daÂ 
bei einem kÃ¼hl-temperierte Klima auf Meeresniveau, wie es Pflanzenreste in 
Sedimenten der Antarktischen Halbinsel andeuten, in den Hochlagen der Ant- 
arktis Eis existierte. SÃ¼dlic von 75 OS waren danach im Cenoman Gebirgsre- 
gionen > 1700 m, im Maastricht > 1000 m, wahrscheinlich vergletschert. Diese 
Vorstellungen fanden UnterstÃ¼tzun durch Modellrechnungen von Sloan & 
Barron (1990), die fÃ¼ die Kreidezeit kalte Wintertemperaturen im Innern der 
Kontinente erbrachten. Letzteres wurde aber von PalÃ¤ontologe zumindest fÃ¼ 
das zentrale Nordamerika bestritten (siehe Diskussion in "Geology", Mai 1991). 
4.2 PalÃ¤ozÃ und UntereozÃ¤ 
Ã„hnlic wie in der Oberkreide war die Konfiguration der Kontinente auch im 
PalÃ¤ozÃ fÃ¼ ein vÃ¶lli anderes ozeanisches Stromsystem als heute verantwort- 
lich. Die Antarktis war noch mit SÃ¼damerik verbunden. Australien entfernte sich 
bis ins MitteleozÃ¤ hinein nur extrem langsam von der Antarktis, und zwar mit 
etwa 9 mm/Jahr (Mutter et al., 1985). Die Meeresverbindung zwischen den 
beiden Kontinenten war wÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ daher noch relativ schmal und 
flach und erlaubte wahrscheinlich nur einen sehr beschrÃ¤nkte DurchfluÃ von 
OberflÃ¤chenwasser Warmes Wasser wurde entlang der Ã¶stliche Kontinental- 
rÃ¤nde von SÃ¼damerika Australien und Afrika in die sÃ¼dliche hohen Breiten 
transportiert (Abb. 19; Frakes & Kemp, 1972; Kvasov & Verbitsky, 1981). 
Die palÃ¤ozÃ¤n Sedimente der Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken unter- 
scheiden sich nicht wesentlich von den oberkretazischen (Barker, Kennett et al., 
1988; Barron, Larsen et al., 1989; Schlich, Wise et al., 1989). Die Tonmineral- 
vergesellschaftungen werden weiterhin von Smektit dominiert und spiegeln 
relativ hohe Temperaturen und die Vorherrschaft von chemischer Ã¼be physikali- 
scher Verwitterung auf dem Kontinent wider (Robert & Maillot, 1990; Ehrmann, 
1991). Kaolinit tritt erstmals in nennenswerten Mengen im oberen UnterpalÃ¤ozÃ 
der Bohrung 690 auf der Maudkuppe auf. Das Vorhandensein von Kaolinit 
kÃ¶nnt als Zeichen zunehmender HumiditÃ¤ und einer damit verbundenen 
intensiveren Hydrolyse gedeutet werden. Das Fehlen von Kaolinit am eng 
benachbarten, aber etwa 800 m flacheren Bohrpunkt 689 kÃ¶nnt durch einen 
Transport des Kaolinits mittels einer TiefenstrÃ¶mun erklÃ¤r werden, die den 
flacheren Bohrpunkt nicht erreicht hat (Robert & Maillot, 1990; Robert & Kennett, 
1992). Bei eigenen Untersuchungen wurde eine gute Korrelation der Kaolinit- 
konzentrationen mit den Chloritgehalten beobachtet. Das Kaolinitvorkommen 
muÃ daher nicht unbedingt auf intensivere Hydrolyse hinweisen, sondern kÃ¶nnt 
auch durch die Erosion eines kaolinit- und chloritfÃ¼hrende Ausgangsgesteins 
verursacht worden sein. Diese Interpretation wÃ¼rd auch das Fehlen von Kaolinit 
in der entsprechenden Bohrung 738 auf dem KerguelenrÃ¼cke erklÃ¤re 
(Ehrmann et al., 1992b). 
FÃ¼ das UnterpalÃ¤ozÃ zeigen die 5180-Werte planktischer Foraminiferen von 
der Maudkuppe und vom KerguelenrÃ¼cke relativ konstante OberflÃ¤chentempe 
raturen von etwa 9 - 12 OC an, die etwa denen des Maastrichts entsprechen. Die 
aus den benthischen Foraminiferen ablesbaren Temperaturen der intermediÃ¤re 
Wassermassen lagen zu Beginn des PalÃ¤ozÃ¤ bei etwa 8 - 10 'C und nahmen, 
im Gegensatz zu den OberflÃ¤chentemperaturen bis etwa 60 Ma kontinuierlich 
Abb. 19: OberflÃ¤chen-Stromsystem in den Ozeanen der SÃ¼dhemisphar wahrend 
des PalÃ¤ozÃ¤n vor etwa 60 Ma (nach Kvasov & Verbitsky, 1981). Dunkle 
Pfeile zeigen kÃ¼hl StrÃ¶munge an, helle Pfeile stehen fÃ¼ warme Stromun- 
gen. 
auf 5 - 6 ' C  ab (Abb. 20; Kennett & Stott, 1990; Stott et al., 1990; Barrera & 
Huber, 1991). Es scheint also, daÂ sich wÃ¤hren des frÃ¼he PalÃ¤ozÃ¤ ein deut- 
licher Temperaturgradient zwischen dem OberflÃ¤chenwasse und den tieferen 
Wassermassen entwickelt hat. Der Temperaturgradient zwischen SÃ¼dpolarmee 
und den tropischen Bereichen betrug wÃ¤hren des UnterpalÃ¤ozÃ¤ im OberflÃ¤ 
chenwasser etwa 3 - 5 OC (Stott et al., 1990). 
Vor etwa 60 Ma begann eine ausgeprÃ¤gt globale ErwÃ¤rmung die das restliche 
PalÃ¤ozÃ und das UntereozÃ¤ umfaÃŸte Sie wird am deutlichsten durch die 
Sauerstoffisotope benthischer und planktischer Foraminiferen nachgezeichnet 
(Abb. 10, 20). Relativ hohe Temperaturen des OberflÃ¤chenwasser werden auch 
von den Nannofossilien angezeigt. So treten in den oberpalÃ¤ozÃ¤n Sedimen- 
ten der Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken zahlreiche Arten von Discoaster 
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1992). Diese Gruppen sind verlÃ¤ÃŸlic Anzeiger fÃ¼ relativ warmes Wasser. 
Zusammen mit den Sauerstoffisotopen sprechen sie fÃ¼ ein warm-temperiertes 
bis kÃ¼hl-subtropische Klima. 
Der weltweite Anstieg der Ozeantemperaturen, der von den 8lW-Werten plankti- 
scher und benthischer Foraminiferen angezeigt wird, resultierte im UntereozÃ¤ 
in den wahrscheinlich hÃ¶chste Temperaturen des KÃ¤nozoikums Auf der Maud- 
kuppe und dem KerguelenrÃ¼cke erreichte das OberflÃ¤chenwasse maximal Ca. 
17 - 18 OC und das intermediÃ¤r Wasser maximal ca. 12 - 14 'C (Kennett & Stott, 
1990; Stott et al., 1990; Barrera & Huber, 1991; Abb. 20). Das Auftreten der 
planktischen Foraminiferengattung Morozovella und eine erhÃ¶ht DiversitÃ¤ 
innerhalb der Gruppe der Discoaster weisen ebenfalls auf eine deutliche ErwÃ¤r 
mung hin (Kennett & Barker, 1990; Pospichal & Wise, 1990; Stott & Kennett, 
1990b; Huber, 1991 b; Aubry, 1992). An der Grenze vom PalÃ¤ozÃ zum EozÃ¤ 
fanden auch ein einschneidendes Aussterben von benthischen Foraminiferen- 
gattungen und eine Abnahme der DiversitÃ¤ statt (Thomas, 1990; Mackensen & 
Berggren, 1992). 
Aus einem Vergleich der Isotopenwerte verschiedener planktischer Foraminife- 
rengattungen schlossen Stott et al. (1990) auf eine Zunahme der jahreszeitli- 
chen Schwankungen der OberflÃ¤chentemperature von 2 - 3 OC im OberpalÃ¤o 
zÃ¤ auf 4 - 5 'C im untersten EozÃ¤ und schlieÃŸlic auf 6 - 7 'C im hÃ¶here 
UntereozÃ¤n Ein Vergleich mit Isotopendaten aus anderen Gebieten des Welt- 
Ozeans zeigt, daÂ die breitenabhÃ¤ngige Temperaturgradienten wÃ¤hren des 
Temperaturmaximums im UntereozÃ¤ relativ gering gewesen sind (Barrera & 
Huber, 1991). Der geringe breitenabhÃ¤ngig Temperaturgradient wird auch fÃ¼ 
eine Abnahme der WindstÃ¤rk an der PalÃ¤ozÃ¤n/EozÃ¤n-Gre verantwortlich 
gemacht. Die verringerte WindstÃ¤rk Ã¤uÃŸe sich am Bohrpunkt 215 im Indischen 
Ozean, der zu jener Zeit bei etwa 47 OS gelegen hat, in einer Abnahme der 
KorngrÃ¶ÃŸ der terrigenen Sedimentkomponenten (Hovan & Rea, 1992). 
Diese Diskussion der Ozeantemperaturen wÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ und Unter- 
eozÃ¤n legt nahe, daÂ es wÃ¤hren dieses Zeitintervalles keine Gletscher gege- 
ben hat, die bis zur KÃ¼st vorstoÃŸe konnten. Ã„hnlic wie in der Kreidezeit 
kÃ¶nnte vielleicht aber fÃ¼ die hÃ¶chste Gebiete im Innern der Antarktis lokale 
Eiskappen angenommen werden. 
4.3 Mittel- und ObereozÃ¤ 
Australien driftete zu Beginn des EozÃ¤n weiterhin extrem langsam, d.h. mit etwa 
9 mmIJahr, nach Norden. Erst gegen Ende des MitteleozÃ¤ns vor 43 Ma, stieg die 
Driftgeschwindigkeit auf etwa 45 mm/Jahr (Mutter et al., 1985). Einem DurchfluÃ 
von Tiefenwasser zwischen den beiden Kontinenten stand im EozÃ¤ jedoch die 
Tasmanschwelle noch im Wege (Kennett et al., 1975). Da auch die DrakestraÃŸ 
zwischen SÃ¼damerik und der Antarktischen Halbinsel sowohl fÃ¼ Tiefen- als 
auch fÃ¼ OberflÃ¤chenwasse noch geschlossen war, unterschied sich die ozea- 
nische Zirkulation nicht wesentlich von der des PalÃ¤ozÃ¤ (Abb. 19). Warmes, 
Ã¤quatoriale OberflÃ¤chenwasse war weiterhin in der Lage, die sÃ¼dliche hohen 
Breiten zu erreichen. Die Temperaturgradienten zwischen hohen und niederen 
Breiten waren wahrscheinlich relativ gering, ebenso die Gradienten zwischen 
OberflÃ¤chen und Tiefenwasser der Ozeane (Shackleton & Kennett, 1975; Ober- 
hÃ¤nsl & HsÃ¼ 1986). 
Untersuchungen der SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss in Foraminiferen der Maud- 
kuppe und des KerguelenrÃ¼cken ergaben, daÂ nach dem untereozÃ¤ne Tem- 
peraturmaximum ab etwa 52 Ma eine langfristige AbkÃ¼hlun eingesetzt hatte 
(Abb. 21, 22; Barrera & Huber, 1991; Mackensen & Ehrmann, 1992; Zachos et 
al., 1992a). Die AbkÃ¼hlun betraf sowohl das OberflÃ¤chen als auch das Boden- 
Wasser. So fiel die Temperatur des OberflÃ¤chenwasser von etwa 10 - 14 'C vor 
ca. 52 Ma auf etwa 5 - 9 OC vor Ca. 40 Ma. Das Bodenwasser erfuhr eine Abkuh- 
lung von etwa 10 - 12 OC auf 3 - 5 OC (Mackensen & Ehrmann, 1992). Diese 
Temperaturen wurden mit ?jw = -1,2 %o berechnet, das eisfreie Bedingungen 
beschreibt. Unter der Annahme einer Eismasse in der Antarktis wÃ¼rde sich 
hÃ¶her Temperaturen ergeben (Tab. 4). Doch bereits die mit ?jw = -1,2 %O berech- 
neten Temperaturen sprechen gegen das Vorhandensein grÃ¶ÃŸer Eismassen 
auf dem antarktischen Kontinent vor 40 Ma. Eisfreie VerhÃ¤ltniss wurden aus 
Isotopenuntersuchungen auch von Shackleton & Kennett (1975), Shackleton 
(1 986) und Miller et al. (1987, 1991) abgeleitet. 
Im Gegensatz dazu forderten Prentice & Matthews (1 988, 1991) nach Isotopen- 
untersuchungen in tropischen Gebieten das Vorhandensein signifikanter Eis- 
massen in der Antarktis seit etwa 42 Ma. Sie bauten ihre Hypothese auf der 
Annahme auf, daÂ die Ã„nderunge in der isotopischen Zusammensetzung tropi- 
scher Foraminiferen auf Ã„nderunge des Eisvolumens zurÃ¼ckgingen da die 
Temperatur des OberflÃ¤chenwasser in den Tropen durch das gesamte TertiÃ¤ 
konstant blieb. Es ist aber fraglich, ob die Annahme konstanter Temperaturen 
des tropischen Oberflachenwassers als richtig angesehen werden kann (2.B. 
Savin et al., 1975). 
Eine mindestens lokale Vereisung der hÃ¶chste Erhebungen der antarktischen 
Halbinsel wurde bereits fÃ¼ das mittlere PalÃ¤oge gefordert und als Krakow- 
Vereisung bezeichnet (Birkenmajer, 1988, 1992). Diese Vereisung wird zwar als 
kleinrÃ¤umi angesehen, dennoch muÃ sie bis in die KÃ¼stenregione herabge- 
reicht haben, da auf der King-George-Insel > 4 m glazialmarine Sedimente auf- 
geschlossen sind. Die Lithologie des eistransportierten Materials deutet darauf 
Tab. 4: Sauerstoffisotopenverhaltnisse in benthischen und planktischen Foraminife- 
ren der Bohrungen 689 und 690 auf der Maudkuppe und der Bohrungen 738, 
744, 748 und 749 auf dem KerguelenrÃ¼cke (Mackensen & Ehrmann, 1992). 
Dargestellt sind die Mittelwerte fÃ¼ eine mitteleozÃ¤n (40 - 45 Ma), eine ober- 
eozÃ¤n (36 - 40 Ma) und eine oligozÃ¤n (36 - 26 Ma) Zeitscheibe. Siehe Kap. 
2.3 fÃ¼ die Temperaturberechnungen. * nur ein Wert. 
benth. "mit Eis" "eisfrei" plankt. "mit Eis" "eisfrei" 
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hin, daÂ das Zentrum der Eiskappe wahrscheinlich bei etwa 70 OS auf der sÃ¼dli 
chen Antarktischen Halbinsel gelegen hat. Der Fossilinhalt des glazialmarinen 
Sedimentes besteht aus tertiÃ¤re Muscheln und Scaphopoden mit nur geringem 
stratigraphischem Wert und aus umgelagerten kretazischen Coccolithen. Ãœbe 
den glazialmarinen Ablagerungen liegen 15 - 20 m mÃ¤chtig Hyaloklastite. Ihre 
Matrix fÃ¼hr eine Discoasterflora, die im obersten PalÃ¤ozÃ und UntereozÃ¤ an- 
zusiedeln ist. Die Hyaloklastite werden von einem Basalt Ã¼berlagert fÃ¼ den die 
einzige existierende K/Ar-Altersbestimmung ein mitteleozÃ¤ne Alter von 49,4 Â 5 
Ma ergeben hat (Birkenmajer, 1988). FÃ¼ die eigentliche Krakow-Vereisung 
nahm Birkenmajer (1992) ein Alter von etwa 52 - 50 Ma an. Wenn die Datierung 
der stratigraphischen Abfolge richtig ist, so bedeutet dies, da8 die Krakow-Ver- 
eisung gegen Ende des eozÃ¤ne Temperaturmaximums stattgefunden hat. Dies 
wiederum kÃ¶nnt die Hypothese stÃ¼tzen daÂ auch wÃ¤hren der Oberkreide und 
wÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ in den HÃ¶henlage der Antarktis Eis existiert hat. Eine 
grÃ¶ÃŸe regionale Vereisung wÃ¤hren des UntereozÃ¤n lÃ¤Ã sich jedoch nicht 
mit den Sauerstoffisotopendaten in Einklang bringen. 
Die tiefsten Diamiktite der Bohrung 742 in der Prydz-Bucht haben ein nicht nÃ¤he 
eingrenzbares, biostratigraphisch bestimmtes Alter von MitteleozÃ¤ bis Unteroli- 
gozÃ¤ (Abb. 11; Barron et al., 1991a). Das palÃ¤omagnetisch Muster dieser etwa 
140 m mÃ¤chtige Diamiktitabfolge ist durch normale PolaritÃ¤ charakterisiert. Es 
wird von acht, jeweils nur etwa 1 m mÃ¤chtige Intervallen umgekehrter PolaritÃ¤ 
unterbrochen (Sakai & Keating, 1991). Vergleiche mit der palÃ¤omagnetische 
Zeitskala von Berggren et al. (1985) zeigen, daÂ innerhalb des biostratigra- 
phisch vorgegebenen Zeitrahmens nur ein einziges Intervall, nÃ¤mlic das von 
Chron 15 bis Chron 18, durch Ã¼berwiegen normale PolaritÃ¤ gekennzeichnet 
ist. Die Anpassung des gemessenen Musters an dieses Intervall liefert fÃ¼ die 
tiefsten Diamiktite der Bohrung 742 ein Alter von 40,8 Ma; das Top der Diamiktit- 
abfolge hat dann ein Alter von etwa 37,5 Ma (Barron et al., 1991a). Die Interpre- 
tation des palÃ¤omagnetische Musters kann jedoch angezweifelt werden, da 
nicht auszuschlieÃŸe ist, daÂ die Sedimente remagnetisiert wurden (Sakai & 
Keating, 1991). AuÃŸerde kÃ¶nnt die lange, normal polarisierte Diamiktitabfolge 
nÃ¤chst Seite: 
Abb. 21: Sauerstoffisotope und einige wichtige Sedimentkomponenten in eozÃ¤ne 
und oligozÃ¤ne Sedimenten des KerguelenrÃ¼cken (Bohrungen 738, 744, 
748, 749). Karbonat- und Opalkonzentrationen in O h  des Gesamtsedimentes, 
Sandkonzentrationen in % des nichtbiogenen Sedimentanteiles, Smektit- 
und Chloritkonzentrationen in % der Tonminerale. Daten aus Ehrmann & 
Mackensen (1 992) und Mackensen & Ehrmann (1992). 
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Durch lineare Extrapolation der Isotopendaten vom KerguelenrÃ¼cke nach 
SÃ¼de kommt man fÃ¼ den Zeitabschnitt 45 - 40 Ma zu einer Temperatur des 
kÃ¼stennahe OberflÃ¤chenwasse von ca. 6 'C. Die tatsÃ¤chlich Temperatur 
dÃ¼rft jedoch unter diesem Wert liegen, da eine lineare Temperaturabnahme zur 
KÃ¼st hin nicht sehr wahrscheinlich ist. Dies ist wahrscheinlich kÃ¼h genug, um 
einige Talgletscher zur KÃ¼st vordringen zu lassen. Andererseits wÃ¼rde Tem- 
peraturberechnungen unter der Annahme eines kontinentalen Eisschildes in zu 
hohen Temperaturen des Bodenwassers resultieren (Mackensen & Ehrmann, 
1992). Daher widersprechen die Isotopendaten einer groÃŸrÃ¤umig Vereisung 
und dem Vorhandensein von Meereis und Schelfeisen, die zur Bildung von kal- 
tem Bodenwasser nÃ¶ti sind. 
Modellrechnungen von Kvasov & Verbitsky (1981) sprechen gegen eine Vereis- 
ung auf Meeresniveau, erlauben aber die Existenz von Gebirgsgletschern. 
Andere glaziologische Modelle deuten dagegen an, daÂ gegen Ende des Mittel- 
eozÃ¤n wÃ¤hren kalter Perioden das gesamte Gebiet > 1000 m Ã¼be NN mit Eis 
bedeckt war, und daÂ ein kleiner Teil des Eises wahrscheinlich uber Talglet- 
scher in das Meer abflieÃŸe konnte (Robin, 1988). Heute erreichen in Chile sÃ¼d 
lich von 46 OS bei einer mittleren Jahrestemperatur von 6 - 8 'C und einem mitt- 
leren Jahresniederschlag von 5000 mm zahlreiche Gletscher das Meer. In Neu- 
seeland stÃ¶Ã bei 45 OS bei einer mittleren Jahrestemperatur von 10 'C immerhin 
noch ein Gletscher bis auf 200 m uber NN vor (Kvasov & Verbitsky, 1981). 
Es scheint also mÃ¶glich daÂ Eis bereits im mittleren MitteleozÃ¤ die antarktische 
KÃ¼st erreicht hat und sedimentbeladene Eisberge ins Meer gekalbt sind. Das 
AusmaÃ der Vereisung ist allerdings nicht bekannt. Im Vergleich mit heutigen 
Bedingungen und unter der BerÃ¼cksichtigun der Dominanz von Smektit Ã¼be 
detritische Tonminerale kann geschlossen werden, daÂ die Vereisung sehr viel 
schwÃ¤che als heute gewesen sein muÃŸ Auch die Sauerstoffisotope sprechen 
gegen eine groÃŸrÃ¤umi Vereisung (Mackensen & Ehrmann, 1992; Ehrmann et 
al., 1992a). Da aber etwa 45,5 Ma altes eistransportiertes Material in Sedimen- 
ten der Maudkuppe, des KerguelenrÃ¼cken und des SÃ¼dpazifik vorhanden ist, 
muÃ geschlossen werden, daÂ Gletscher an mehreren Stellen der Antarktis ins 
Meer gemÃ¼nde haben. Der grÃ¶ÃŸ Teil des ostantarktischen Kontinents war 
wahrscheinlich eisfrei. In den eisfreien Gebieten fand chemische Verwitterung 
unter einem humiden Klima statt, wie die Dominanz von Smektit andeutet. Ein 
temperiertes Klima mit starken RegenfÃ¤lle kann auch aus den zahlreichen 
mittel- und obereozÃ¤ne Vorkommen von Nothofagus abgelesen werden. 
Nothofagus wurde 2.B. in der Bohrung 696 auf dem SÃ¼d-Orkney-Mikrokontinent 
auf der King-George-Insel und auf der Seymour-Insel gefunden (Case, 1988; 
Mohr, 1990b). Auch die eozÃ¤ne Wirbeltierfunde auf der Ellesmere-Insel weisen 
auf ein mildes Klima mit nur seltenem Frost hin (Zusammenstellung bei Axelrod, 
1 984). 
Eine generelle Abnahme der Temperatur des OberflÃ¤chen und Bodenwassers 
seit etwa 50 Ma wird nicht nur von den Sauerstoffisotopen angezeigt, sondern 
auch von den Mikrofossilvergesellschaftungen. Die mitteleozÃ¤ne und ober- 
eozÃ¤ne Nannofossilien und planktischen Foraminiferen zeichneten die AbkÃ¼h 
lung durch eine - verglichen mit Ã¤ltere Sedimenten - abnehmende DiversitÃ¤ 
nach (Abb. 23; Stott & Kennett, 1990b; Wei & Wise, 1990; Aubry, 1992). Die 
Warmwassergruppen, Discoaster und Sphenolithen, waren in den obereozÃ¤ne 
Vergesellschaftungen des SÃ¼dpolarmeere nicht mehr enthalten. Auf dem Falk- 
landplateau existierten diese Gruppen aber in groÃŸe Zahl weiter, und es blieb 
dort eine viel hÃ¶her DiversitÃ¤ erhalten. Die AbkÃ¼hlun erfolgte daher wahr- 
scheinlich vor allem in den sÃ¼dliche hohen Breiten und fÃ¼hrt auch zu einer 
VerstÃ¤rkun des breitenabhÃ¤ngige Temperaturgradienten (Wei & Wise, 1990). 
Die benthischen Foraminiferen in Sedimenten der Maudkuppe unterlagen vor 
Ca. 46 Ma einem Faunenwechsel und einer Abnahme der DiversitÃ¤ (Thomas, 
1990). Dieser Wechsel geschah zu etwa der Zeit, als das erste eistransportierte 
Material auf der Maudkuppe und auf dem KerguelenrÃ¼cke zur Ablagerung kam. 
Im Gegensatz dazu wurde auf dem KerguelenrÃ¼cke keine signifikante VerÃ¤nde 
rung in den Vergesellschaftungen beobachtet (Mackensen & Berggren, 1992). 
Die relativ konstanten SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss benthischer und plankti- 
scher Foraminiferen (Abb. 21, 22) belegen fÃ¼ das ObereozÃ¤ relativ stabile kli- 
matische Bedingungen. Die Temperatur des Bodenwassers lag auf dem Kergue- 
lenrÃ¼cke konstant bei etwa 5 'C, auf der Maudkuppe bei etwa 4,5 'C. Die 
Temperatur des tieferen Teils des OberflÃ¤chenwasssers ermittelt an Subottina 
spp., lag auf dem KerguelenrÃ¼cke relativ konstant bei 6,5 - 8 'C, auf der Maud- 
kuppe bei 5,4 - 6,2 'C (Tab. 4; Mackensen & Ehrmann, 1992). Nur das oberste 
OberflÃ¤chenwasse erfuhr wÃ¤hren des ObereozÃ¤n eine leichte AbkÃ¼hlung die 
von den Isotopenwerten von Chiloguembelina cubensis nachgezeichnet wird 
(Abb. 23; Zachos et al., 1992a). 
An der Grenze zwischen Mittel- und ObereozÃ¤n vor etwa 40 Ma, fanden eine 
weitere Reduzierung der DiversitÃ¤ und ein Faunenwechsel bei den benthischen 
Foraminiferen statt (Thomas, 1990; SchrÃ¶der-Adams 1991 ; Mackensen & 
Berggren, 1992). Auch die obereozÃ¤ne Vergesellschaftungen planktischer 
Foraminiferen zeichneten sich durch eine rÃ¼cklÃ¤ufi DiversitÃ¤ aus und nahmen 
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SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss in planktischen Foraminiferen (Chiloguembe- 
lina cubensis; Zachos et al., 1992a), prozentualer Anteil von Kaltwassertaxa 
am kalkigen Nannoplankton sowie Anzahl kalkiger Nannofossilarten (Wei et 
al., 1992) in Sedimenten der Bohrung 748 auf dem zentralen Kerguelen- 
rÃ¼cken 
einen polaren Charakter an (Stott & Kennett, 1990b; Berggren, 1992). Im Gegen- 
satz hierzu zeigten die Nannofossilvergesellschaftungen im SÃ¼dpolarmee keine 
signifikante Ã„nderun (Wei & Wise, 1990; Wei & Thierstein, 1991; Wei et al., 
1992). Das Auftreten von Kaltwasserformen auf dem Falklandplateau weist 
darauf hin, daÂ sich nun kalte Wassermassen nach Norden ausdehnten (Wise et 
al., 1985). 
Vor etwa 40 Ma stiegen die Konzentrationen von Chlorit und Kaolinit sowohl in 
den Sedimenten der Maudkuppe als auch in den Sedimenten des Kerguelen- 
rÃ¼cken an. Zu jener Zeit fand wahrscheinlich eine Intensivierung der physikali- 
schen Verwitterung in der Antarktis statt. Chemische Verwitterung unter einem 
humiden Klima blieb jedoch vorherrschend, wie die deutliche Dominanz von 
Smektit Ã¼be die anderen Tonminerale anzeigt (Abb. 21, 22; Ehrmann, 1991; 
Ehrmann & Mackensen, 1992). 
Vor 38,8 Ma kamen auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke die ersten 
diatomeenfÃ¼hrende Sedimente zur Ablagerung, doch spielten die Diatomeen 
im Vergleich zu den Foraminiferen und kalkigen Nannofossilien eine mengen- 
mÃ¤ÃŸ nur untergeordnete Rolle (Abb. 21, 22). In Ã¤ltere Sedimenten waren 
vereinzelt Radiolarien sowie diagenetische Umwandlungsprodukte von Opal, 
wie Klinoptilolit und Feuerstein, aufgetreten (Bohrmann & Ehrmann, 1991; 
Diester-Haass, 1991 ; Ehrmann & Mackensen, 1992). 
4.4 Unteres UnteroligozÃ¤ 
Wurde frÃ¼he angenommen, daÂ sich die DrakestraÃŸ im untersten OligozÃ¤ 
Ã¶ffnete so wird heute davon ausgegangen, daÂ dies erst im OberoligozÃ¤ bis 
untersten MiozÃ¤ geschehen ist (Barker & Burrell, 1982). Die TasmanstraÃŸ 
erlaubte nach Kennet! et al. (1975) seit dem UnteroligozÃ¤ einen DurchfluÃ von 
OberflÃ¤chenwasser Kvasov & Verbitsky (1 981) gingen dagegen davon aus, daÂ 
zu dieser Zeit bereits ein Durchstrom von Tiefenwasser mÃ¶glic wurde, was zu 
einer einschneidenden Ã„nderun des ozeanischen Stromsystems fÃ¼hrt (Abb. 
24). Es bildete sich ihrer Meinung nach ein Ringstrom um die Antarktis aus, der 
sich aber wegen der Barriere zwischen SÃ¼damerik und der Antarktischen 
Halbinsel nicht schlieÃŸe konnte. Das Wasser legte nun aber einen lÃ¤ngere 
Weg in sÃ¼dliche hohen Breiten zurÃ¼c als frÃ¼he und hatte daher mehr Zeit zur 
AbkÃ¼hlung Dieser Prozess kÃ¶nnt fÃ¼ eine Intensivierung der Vereisung verant- 
wortlich gewesen sein. Glaziologische Modellierungen scheinen dies zu bestÃ¤ti 
gen. Ihnen zufolge ging im UnteroligozÃ¤ die regionale Gebirgsvergletscherung 
in eine kontinentale ostantarktische Vereisung Ã¼ber Dieser Ãœbergan dauerte 
nach den Modellen nur etwa 100.000 Jahre (Abb. 25, 26; Kvasov & Verbitsky, 
1981; Robin, 1988). 
Kurz nach der EozÃ¤n/OligozÃ¤n-Grenz vor etwa 35,9 Ma, fand in allen Ozeanen 
ein drastischer Anstieg der 6180-Werte planktischer und benthischer Foraminife- 
ren statt (Miller et al., 1991). Auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke stie- 
gen die 6180-Werte sowohl in benthischen als auch in planktischen Foraminife- 
ren jeweils um etwa 1,2 %o an (Abb. 21, 22; Barrera & Huber, 1991; Mackensen & 
Abb. 24: OberflÃ¤chen-Stromsystem in den Ozeanen der SÃ¼dhemisphÃ¤ zu Beginn 
des OligozÃ¤n (ca. 35 Ma; verÃ¤nder nach Kvasov & Verbitsky, 1981). Im 
Unterschied zum PalÃ¤ozÃ (Abb. 19) existierte ab dem UnteroligozÃ¤ bereits 
ein kÃ¼hle Ringstrom um die Antarktis (dunkle Pfeile), der allerdings noch 
nicht geschlossen war. Nach den Vorstellungen von Kvasov & Verbitsky 
(1981) kam es im Pazifik sogar zur Bildung eines kÃ¼hle SÃ¼dÃ¤quatorialstr 
mes (schraffierte Pfeile), was hier aber aufgrund von Isotopendaten ange- 
zweifelt wird (Savin et al., 1975; Keigwin & Corliss, 1986). Helle Pfeile stehen 
fÃ¼ warme StrÃ¶mungen Der antarktische Eisschild ist durch eine Schraffur 
angedeutet. 
Ehrmann, 1992; Zachos et al., 1992a, 1992b). Eine Darstellung historischer und 
kontroverser Diskussionen eozÃ¤ne und oligozÃ¤ne Isotopendaten und speziell 
des 5180-Anstieges im untersten OligozÃ¤ erfolgte bereits in Kap. 2.3. Eine 
ausfÃ¼hrlich Zusammenstellung wurde auch von Wise et al. (1991) gegeben. 
Deshalb werden im folgenden nur die aktuellen Vorstellungen erlÃ¤utert 
Wenn man fÃ¼ das unterste OligozÃ¤ ein Ã¤hnliche Eisvolumen und eine Ã¤hnli 
che isotopische Zusammensetzung des Eises wie heute annimmt, errechnet sich 
Ã¼be der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke eine Tiefenwassertemperatur 
von ca. 4 - 5 ' C  und eine OberflÃ¤chenwassertemperatu von Ca. 6 - 8 'C. Diese 
Abb. 25: Vier Phasen der kÃ¤nozoische antarktischen Vereisung, nach Modellen von 
Kvasov & Verbitsky (1 981). 
A: Situation nahe der EozÃ¤n/OligozÃ¤n-Grenz 
B: Zweite Phase des Eiswachstums, unmittelbar nach Situation A. 
C: Etwa 0,l Ma nach Situation A, OligozÃ¤ und erste HÃ¤lft des MiozÃ¤ns 
D: Vereisungsmaximum vor etwa 6 - 5 Ma. 
Temperaturen sind nahezu mit denen eines eisfreien ObereozÃ¤n identisch 
(Tab. 4). Der grÃ¶ÃŸ Teil des 5180-Anstieges kann daher theoretisch durch eine 
Zunahme des globalen Eisvolumens erklÃ¤r werden, die wahrscheinlich mit dem 
Beginn einer kontinentalen ostantarktischen Vereisung gleichzusetzen ist 
(Mackensen & Ehrmann, 1992; Zachos et al., 1992a). 
Die relativ hohen, errechneten Tiefenwassertemperaturen Ã¼be der Maudkuppe 
und dem KerguelenrÃ¼cke mÃ¼sse dem Vorhandensein eines kontinentalen ost- 
antarktischen Eisschildes nicht widersprechen: Mackensen & Ehrmann (1992) 

waren. Wenn die dort gemessenen 8180-Werte daher ein ungestÃ¶rte globales 
Signal darstellen und nicht ein lokales oder regionales Signal (Miller et al., 
1991 ; Mackensen & Ehrmann, 1992), kann man aus ihnen schlieÃŸen daÂ diese 
0,4 %o Ã„nderun auf die Zunahme des antarktischen Eisvolumens zurÃ¼ckgeht 
Dies wiederum wurde bedeuten, daÂ auch im SÃ¼dpolarmee nur 0,4 %o des 
6180-Anstiegs durch Eis zu erklÃ¤re sind, und daÂ der Rest auf eine AbkÃ¼hlun 
zurÃ¼ckgefÃ¼h werden muÃŸ FÃ¼ den Kerguelenrucken ergÃ¤b sich dann eine Ab- 
kuhlung des OberflÃ¤chenwasser um etwa 3 ' C  (Mackensen & Ehrmann, 1992). 
Nicht nur die SauerstoffisotopenverhÃ¤ltnisse sondern auch eine Vielzahl sedi- 
mentologischer Parameter weisen auf eine einschneidende Intensivierung der 
Vereisung, wahrscheinlich auf den Beginn einer kontinentalen ostantarktischen 
Vereisung, im untersten OligozÃ¤ hin. Bei den Tonmineralvergesellschaftungen 
auf dem Kerguelenrucken und der Maudkuppe trat vor ca. 36,3 Ma ein Wechsel 
ein. Die Smektitkonzentrationen begannen, stark und kontinuierlich abzuneh- 
men, wÃ¤hren der detritische Illit an Bedeutung zunahm. Die chemische Verwit- 
terung in der Ostantarktis wurde also wahrscheinlich nach und nach durch physi- 
kalische Verwitterung undloder mechanische Erosion ersetzt. Minimale Smektit- 
konzentrationen und maximale Illitkonzentrationen wurden vor Ca. 35,5 Ma er- 
reicht. Zu diesem Zeitpunkt waren nur etwa 15 % der Tonminerale auf der Maud- 
kuppe und auf dem Kerguelenrucken nichtdetritischer Entstehung. Dies weist 
eher auf eine kontinentale Vereisung als auf eine Gebirgsvergletscherung hin 
(Abb. 21, 22; Ehrmann, 1991; Ehrmann & Mackensen, 1992). 
Ein sehr scharfes und ausgeprÃ¤gte Maximum im Eintrag eistransportierten 
Materials wurde in den unteroligozÃ¤ne Sedimenten der Bohrungen 744 und 
748 auf dem Kerguelenrucken gefunden (Ehrmann, 1991 ; Breza & Wise, 1992; 
Ehrmann & Mackensen, 1992). Es hat ein Alter von 36,O - 35,8 Ma. In beiden 
FÃ¤lle korreliert es exakt mit der Ã„nderun im Sauerstoffisotopensignal (Abb. 21; 
Ehrmann & Mackensen, 1992; Zachos et al., 1992a, b). Die Menge eistranspor- 
tierten Materials entsprach etwa der des spÃ¤tneogene Maximums (Ehrmann, 
1991). Das Vorhandensein von solchen Mengen IRD ca. 1000 km nÃ¶rdlic der 
Antarktis legt bei hÃ¶here Wassertemperaturen als heute eher eine groÃŸrÃ¤umi 
nÃ¤chst und Ã¼bernÃ¤chs Seite: 
Abb. 27: Zusammenfassung der Hauptphasen der kÃ¤nozoische Vereisungsgeschich- 
te der Ostantarktis, wie sie aus den Sedimenten der Bohrungen 739 - 743 in 
der Prydz-Bucht abgeleitet werden kÃ¶nne (Hambrey et al., 1991). 
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Vereisung mit der Bildung vieler groÃŸe detritusbeladener Eisberge als eine 
lokale Vergletscherung nahe. Interessanterweise trat das Maximum im IRD-Ein- 
trag spÃ¤te auf als der Wechsel in der Tonmineralvergesellschaftung. Eine mÃ¶g 
liche ErklÃ¤run kÃ¶nnt sein, daÂ die ersten detritischen Tonminerale nicht durch 
Eis, sondern in Suspension antransportiert wurden, und daÂ es vom Einsetzen 
verschÃ¤rfte glazialer Bedingungen im Innern des Kontinentes etwa 300.000 
Jahre dauerte, bis das Eis die KÃ¼stenlini erreicht hat und Eisberge gekalbt sind. 
Gleichzeitig mit dem Maximum im Eintrag eistransportierten Materials und dem 
5'80-Anstieg nahmen die Karbonatkonzentrationen in den Sedimenten der 
Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken stark ab (Abb. 21, 22). Im ObereozÃ¤ 
war der Karbonatgehalt relativ hoch und unterlag nur geringen Schwankungen 
(90 - 95 X). Im OligozÃ¤ dagegen waren die Schwankungen sehr viel stÃ¤rke 
und bewegten sich zwischen 65 % und 95 %. Am Bohrpunkt 744 fielen die Kon- 
zentrationen innerhalb etwa 300.000 Jahren kontinuierlich von 92 % auf 61 %. 
Die reduzierten Karbonatkonzentrationen wurden durch LÃ¶sungsprozess be- 
dingt, die wahrscheinlich das Resultat einer verstÃ¤rkte Exportproduktion waren 
(Kap. 2.1.4; Ehrmann & Mackensen, 1992). Zur gleichen Zeit stiegen nÃ¤mlic die 
Opalkonzentrationen und Opal-Akkumulationsraten deutlich an, was als ein Zei- 
chen fÃ¼ erhÃ¶ht Produktion gewertet werden kann. Die erhÃ¶ht Produktion wur- 
de wahrscheinlich durch die Entstehung ozeanischer Frontensysteme als Resul- 
tat einer AbkÃ¼hlun des OberflÃ¤chenwasser und stÃ¤rker Winde verursacht. 
Eine AbkÃ¼hlun des OberflÃ¤chen und Tiefenwassers wÃ¤hren des untersten 
OligozÃ¤n wird sowohl von kalkigen als auch von kieseligen Mikrofossilien in 
Sedimenten der Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken angezeigt. Viele warme 
bis warm-temperierte Radiolarientaxa starben aus und wurden durch antarkti- 
sche und temperierte Formen abgelÃ¶s (Caulet, 1991). Die Diatomeen erfuhren 
im untersten OligozÃ¤ eine deutliche HÃ¤ufigkeitszunahme Die unteroligozÃ¤ne 
Vergesellschaftungen bestanden aus kosmopolitischen Arten und aus Arten, die 
fÃ¼ hohe Breiten typisch waren (Baldauf & Barron, 1991; Baldauf, 1992). Die 
HÃ¤ufigkeitszunahm der benthischen Foraminifere Nuttallides umbonifer zeich- 
nete die Entstehung einer kÃ¼hlen kalkaggressiven Wassermasse Ã¼be dem Ker- 
guelenrÃ¼cke und der Maudkuppe nach (Thomas, 1990; SchrÃ¶der-Adams 
1991; Mackensen & Berggren, 1992). Die planktischen Foraminiferen und die 
kalkigen Nannofossilien unterlagen einer stetigen Abnahme ihrer DiversitÃ¤ 
(Huber, 1991 b; Wei et al., 1992), wobei die kalkigen Nannofossilien gleichzeitig 
eine Zunahme an Kaltwassertaxa erfuhren (Abb. 23; Wei, 1991; Wei & Thier- 
stein, 1991; Wei et a l ,  1992). 
Die AbkÃ¼hlun der Antarktis und der Wassermassen des SÃ¼dpolarmeere sowie 
die Entwicklung eines Ringstromes (Abb. 24) fÃ¼hrte wahrscheinlich auch zu 
einer VerstÃ¤rkun der ozeanischen Zirkulation. Die Erosionskraft des Tiefenwas- 
sers verursachte in den unteroligozÃ¤ne Sedimenten weit verbreitete und zahl- 
reiche SchichtlÃ¼cken beispielsweise in den Tiefseebecken des sÃ¼dwestliche 
Pazifiks (Kennett et al., 1975), des SÃ¼datlantik (Barker, Dalziel et al., 1976; 
Ciesielski, Kristoffersen et al., 1988), des Indischen Ozeans (Hayes & Frakes, 
1975; Davies et al., 1975) und sogar des Nordatlantiks (Ehrmann & Thiede, 
1985). Auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke wurden unteroligozÃ¤n 
SchichtlÃ¼cke nur an den Bohrpunkten 690, 738, 749 und 750 nachgewiesen 
(Schlich, Wise et al., 1989; Ehrmann & Mackensen, 1992). Die Wassermassen, 
die Ã¼be diese submarinen Erhebungen strichen, hatten daher wahrscheinlich 
eine geringere Erosionskraft als das Bodenwasser, das die SchichtlÃ¼cke in den 
Tiefseebecken verursachte. Auch die ausgeprÃ¤gt SchichtlÃ¼ck in der Bohrung 
693 am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia wurde mit dem Einsetzen glazialer 
Geschehen in Verbindung gebracht (Grobe et al., 1990a). 
Weitere Hinweise auf eine kontinentale unteroligozÃ¤n Vereisung wurden aus 
den Sedimenten der Bohrung 739 in der Prydz-Bucht abgeleitet. Dort wurde 
eine etwa 140 m mÃ¤chtig Diamiktitabfolge mit einem wahrscheinlichen Alter 
von 36,O - 34,5 Ma erbohrt (Einheiten 3 und 4 in Abb. 12). Darunter wurden 
nochmals etwa 160 m massige Diamiktite mit einem nicht nÃ¤he eingrenzbaren 
mitteleozÃ¤ne bis unteroligozÃ¤ne Alter angetroffen (Barron et al., 1991a). Die 
Diamiktite wurden im marinen Bereich nahe an der Grundlinie eines groÃŸe 
Gletschers oder Schelfeises abgelagert, wobei die Grundlinie an der damaligen 
Schelfkante lag (Barron et al., 1991b; Hambrey et al., 1991). Die heutige Schelf- 
eiskante ist etwa 140 km von Bohrpunkt 739 entfernt, die Grundlinie sogar etwa 
410 km. Eine so weit vorgerÃ¼ckt Grundlinie im untersten OligozÃ¤ erforderte 
einen voll entwickelten ostantarktischen Eisschild (Abb. 27). 
FÃ¼ einen voll entwickelten Eisschild spricht auch das vÃ¶llig Fehlen von eckigen 
Komponenten in den erbohrten Diamiktiten. Das kann dahingehend gedeutet 
werden, daÂ keine subaerischen Liefergebiete wie eisfreie Gebirge oder Nuna- 
taker im Einzugsbereich zur VerfÃ¼gun gestanden haben (vgl. Kap. 2.1). Wendet 
man verschiedene theoretische Eisschildprofile (Paterson, 1981 : Kap. 9) auf die 
Prydz-Bucht an, so ergibt sich, daÃ Eis in diesem Teil der Antarktis alle Landge- 
biete vÃ¶lli bedeckt haben muÃŸ Die einzige MÃ¶glichkeit bei der Eismassen so 
weit Ã¼be den Kontinentalschelf hÃ¤tte vorrÃ¼cke kÃ¶nnen ohne dabei ein Ã¤hnli 
ches oder grÃ¶ÃŸer Volumen als heute aufzuweisen, wÃ¤r ein "Surge" gewesen. 
Unter einem "Surge" versteht man ein kurzlebiges, ungewÃ¶hnlic schnell und 
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weit voranschreitendes VorrÃ¼cke der Eismassen an der Peripherie des Eis- 
schildes. Da es dafÃ¼ aber keine Anzeichen gibt, kann davon ausgegangen 
werden, daÂ wÃ¤hren des untersten OligozÃ¤n kontinentales Eis bis zur Schelf- 
kante vorrÃ¼ckt (Abb. 27B, C) und dort die mÃ¤chtige Diamiktite der VorschÃ¼t 
tungsfolge ablagerte (vgl. Kap. 3.2, 3.3). 
Die Ã¤lteste Sedimente der Bohrung CIROS-1 im Rossmeer haben ein Alter von 
etwa 36 Ma. Der grÃ¶ÃŸ Teil der unteroligozÃ¤ne Sedimente besteht aus Ton- 
Siltsteinen und Sandsteinen mit eistransportiertem Kies (Abb. 13). Sie kÃ¶nne 
wohl einem distalen glazialmarinen Milieu zugeordnet werden. Einige wenige 
marine Diamiktite belegen, daÂ die Grundlinie zeitweise bis nahe an den Bohr- 
punkt herangerÃ¼ck ist, ihn aber nicht Ãœberfahre hat. Die Sedimente der Boh- 
rung CIROS-1 zeigen somit wahrscheinlich den Ãœbergan von einer Gebirgs- 
vergletscherung mit in Fjorden kalbenden Gletschern zu einem voll entwickelten 
ostantarktischen Eisschild an (Abb. 28A; Barrett et al., 1989; Hambrey & Barrett, 
im Druck). Die Ã¼brige Bohrungen, die im Rossmeer niedergebracht wurden, 
drangen nicht bis in unteroligozÃ¤n Sedimente vor (Tab. 1). 
Auf der King-George-Insel stehen in der Polonez-Cove-Formation etwa 15 m 
mÃ¤chtig fluvioglaziale Tillite und GrundmorÃ¤ne sowie etwa 65 m mÃ¤chtig 
glazialmarine Ablagerungen an, die nach Birkenmajer (1 988, 1992) ein wahr- 
scheinliches Alter von 32 - 30 Ma haben. Nach Gazdzicki (1989) sollen sie ein 
Alter von > 35 Ma haben. Diese Sedimente deuten ebenfalls auf eine Vereisung 
kontinentalen MaÃŸstab hin (Polonez-Vereisung). Die Lithologie der Kieskom- 
ponenten der GrundmorÃ¤ne und der glazialmarinen Sedimente soll auf Her- 
kunftsgebiete auf der Antarktischen Halbinsel und sÃ¼dlic des heutigen Ronne- 
Filchner-Schelfeises hinweisen (Birkenmajer, 1992). SchlieÃŸlic fanden sich 
auch Hinweise auf eine unteroligozÃ¤n Gebirgsvergletscherung in Tasmanien, 
das damals bei 55 - 63 OS lag (Macphail et al., 1993). 
Diese Ergebnisse lassen kaum mehr einen Zweifel daran, daÂ es im untersten 
OligozÃ¤ zu einer starken Zunahme des antarktischen Eisvolumens kam, die zur 
Entstehung eines kontinentalen ostantarktischen Eisschildes fÃ¼hrte Das unter- 
oligozÃ¤n Eisvolumen Ã¤hnelt dem heutigen oder Ã¼bertra es sogar. In der Ost- 
antarktis war wahrscheinlich eine Situation Ã¤hnlic wie im letzten Glazial gege- 
ben, als die Grundlinie des Eises Ã¼be weite Strecken an der Schelfkante lag. 
Die Bildung des kontinentalen Eisschildes war mit einer AbkÃ¼hlun der Wasser- 
massen des SÃ¼dpolarmeere verbunden, doch bleibt das AusmaÃ der AbkÃ¼h 
lung weiterhin Gegenstand der Diskussion. 
4.5 Oberes UnteroligozÃ¤ und OberoligozÃ¤ 
Die plattentektonische Entwicklung der SÃ¼dhemisphÃ¤ fÃ¼hrt zu keinen we- 
sentlichen VerÃ¤nderunge wÃ¤hren des oberen UnteroligozÃ¤ns Im Oberoligo- 
zÃ¤n vor etwa 29 Ma, begann sich die DrakestraÃŸ zwischen SÃ¼damerik und 
der Antarktischen Halbinsel zu Ã¶ffnen Da sie zunÃ¤chs aber nur fÃ¼ OberflÃ¤chen 
Wasser passierbar war, und da einige Kontinentalfragmente den Durchstrom 
behinderten, Ã¤ndert sich wahrscheinlich an den groÃŸrÃ¤umig Zirkulations- 
mustern zunÃ¤chs nicht viel (Barker & Burrell, 1982). Die in den Sedimenten des 
indischen und atlantischen Sektors des SÃ¼dpolarmeere gespeicherten Infor- 
mationen zeigen keine einschneidende VerÃ¤nderun des Klimas oder der 
ozeanischen Zirkulation an. Sie kÃ¶nne dahingehend gedeutet werden, daÂ die 
glazialen Bedingungen, die im untersten OligozÃ¤ eingesetzt hatten, auch durch 
das restliche OligozÃ¤ fortbestanden (Ehrmann, 1991; Ehrmann & Mackensen, 
1 992). 
Die stabilen Sauerstoffisotope nahmen nach dem Maximum im untersten Oligo- 
zÃ¤n das den Beginn der kontinentalen Vereisung in der Ostantarktis markierte, 
wieder niedrigere Werte an. Sie fielen aber nicht mehr auf ihr eozÃ¤ne Niveau 
zurÃ¼c (Abb. 21, 22, 23; Barrera & Huber, 1991 ; Miller et al., 1991; Mackensen & 
Ehrmann, 1992; Zachos et al., 1992a, b). Die Abnahme der 8I8O-Werte wurde 
von Zachos et al. (1992a) als Eiseffekt interpretiert. Sie nahmen an, daÂ der ant- 
arktische Eisschild sein Volumen verkleinerte, sich von der KÃ¼st zurÃ¼ckzo und 
sich im Inland stabilisierte. Diese Meinung widerspricht aber den sedimentologi- 
sehen Befunden aus der Prydz-Bucht und dem Rossmeer, wo in den oberoligo- 
zÃ¤ne Sedimenten groÃŸrÃ¤umi EisvorstÃ¶Ã Ã¼be die Schelfe dokumentiert 
sind. Da die Abnahme der 8180-Werte also wahrscheinlich nicht auf ein vermin- 
dertes Eisvolumen zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, muÃ man einen Temperaturanstieg dafÃ¼ 
verantwortlich machen. Dies legt fÃ¼ die meiste Zeit des OligozÃ¤n etwas wÃ¤rme 
re Bedingungen als fÃ¼ das unterste OligozÃ¤n aber kÃ¤lter Bedingungen als fÃ¼ 
das EozÃ¤ nahe. Mackensen & Ehrmann (1992) berechneten fÃ¼ den zentralen 
KerguelenrÃ¼cke eine mittlere Temperatur des OberflÃ¤chenwasser von etwa 
7,8 ' C  und eine mittlere Temperatur des Tiefenwassers von etwa 5 Â¡C Auf dem 
sÃ¼dlichste KerguelenrÃ¼cke und auf der Maudkuppe waren die Temperaturen 
des OberflÃ¤chen und Tiefenwassers wahrscheinlich jeweils um 1 - 2 OC niedri- 
ger als auf dem zentralen KerguelenrÃ¼cke (Tab. 4). 
Vor 32,5 - 31,5 Ma stiegen die 8180-Werte in Foraminiferen des Atlantiks, Pazi- 
fiks und Indiks (Miller et al., 1991) sowie des SÃ¼dpolarmeere (Abb. 21, 22; 
Mackensen & Ehrmann, 1992) erneut etwas an, erreichten aber nicht die Werte 
des Maximums im untersten OligozÃ¤n Dieses Ereignis war wahrscheinlich das 
Resultat einer Zunahme des antarktischen Eisvolumens (Miller et al., 1991; 
Ereignis Oi2). 
Auf relativ niedrige Temperaturen des antarktischen OberflÃ¤chen und Tiefen- 
Wassers wurde auch aus den geringen DiversitÃ¤te der kalkigen Nannofossilien 
(Wei & Wise, 1990; Wei & Thierstein, 1991; Aubry, 1992; Wei et al., 1992), der 
planktischen Foraminiferen (Stott & Kennett, 1990b; Huber, 1991 b) und der 
benthischen Foraminiferen (Thomas, 1990) in den oligozÃ¤ne Sedimenten ge- 
schlossen. Die Diatomeenkonzentrationen in den Sedimenten nahmen direkt 
nach dem unteroligozÃ¤ne Maximum ab und blieben dann durch das restliche 
OligozÃ¤ relativ konstant. Die Florenvergesellschaftungen zeigten allerdings 
eine Abnahme der fÃ¼ hohe Breiten typischen Arten (Baldauf, 1992). 
Physikalische Verwitterung war auf dem antarktischen Kontinent durch das 
gesamte OligozÃ¤ hindurch aktiv. Sie bestimmte sowohl die Tonmineralverge- 
sellschaftungen im hemipelagischen Bereich, z.B. am Kontinentalhang vor Kapp 
Norvegia, als auch im pelagischen Bereich, z.B. auf der Maudkuppe und auf 
dem KerguelenrÃ¼cken Die detritischen Tonminerale Illit und Chlorit dominierten 
deutlich Ã¼be Smektit (Grobe et al., 1990a; Robert & Maillot, 1990; Ehrmann & 
Mackensen, 1992, Ehrmann et al., 1992b). Die Aussagekraft der Tonminerale in 
bezug auf das PalÃ¤oklim und die Vereisungsgeschichte der Antarktis wird 
durch die sehr gute negative Korrelation zwischen den Smektitkonzentrationen 
und den stabilen Sauerstoffisotopen in oligozÃ¤ne Sedimenten der Maudkuppe 
und des KerguelenrÃ¼cken besonderes hervorgehoben (Abb. 21, 22; Ehrmann 
& Mackensen, 1992). Ein schwaches Maximum im Smektitgehalt zwischen 35 
und 33 Ma korreliert mit leichteren 6180-Werten und belegt wahrscheinlich eine 
vorÃ¼bergehende geringe ErwÃ¤rmun (Ehrmann & Mackensen, 1992). 
Auf dem sÃ¼dliche KerguelenrÃ¼cke und auf der Maudkuppe kamen eckige, 
terrigene und wahrscheinlich eistransportierte SandkÃ¶rne in geringer Zahl 
wÃ¤hren des gesamten OligozÃ¤n zur Ablagerung. Die Sandkonzentration lag 
etwas hÃ¶he als im EozÃ¤n aber sehr viel niedriger als wÃ¤hren des Maximums 
im untersten OligozÃ¤ (Ehrmann, 1991; Ehrmann & Mackensen, 1992). Auf dem 
zentralen KerguelenrÃ¼cke wurden jedoch keine terrigenen SandkÃ¶rne gefun- 
den (Breza & Wise, 1992). Kies als eindeutiger Beleg fÃ¼ Eistransport war auf 
den submarinen Erhebungen auf geringe Mengen in oberoligozÃ¤ne Sedimen- 
ten der Maudkuppe beschrÃ¤nk (Barker, Kennett et al., 1988). Dagegen trat in 
KontinentnÃ¤h grobes eistransportiertes Material in grÃ¶ÃŸer Mengen auf, so in 
unter- bis mitteloligozÃ¤ne Sedimenten der Bohrung 693 am Kontinentalhang 
vor Kapp Norvegia und in unteroligozÃ¤ne Sedimenten der DSDP-Bohrung 270 
im Rossmeer (Grobe et al., 1990a; Hayes & Frakes, 1975). Zusammen mit den 
Tonmineralen und Sauerstoffisotopen weist dies darauf hin, daÂ wÃ¤hren des 
gesamten OligozÃ¤n Gletscher die ostantarktische KÃ¼st erreicht haben, die 
kalbenden Eisberge aber ihre Terrigenfracht zum grÃ¶ÃŸt Teil bereits in KÃ¼sten 
nÃ¤h verloren haben. 
Die Karbonatgehalte oligozÃ¤ne Sedimente auf der Maudkuppe und auf dem 
KerguelenrÃ¼cke (Abb. 21, 22) zeigen starke Schwankungen, die sie klar von 
denen prÃ¤-oligozÃ¤n Sedimente unterscheiden. Die Schwankungen sind zum 
Teil auf eine VerdÃ¼nnun durch biogenen Opal (35 - 34 Ma), zum Teil aber auch 
auf LÃ¶sungsprozess (36 Ma, 34 - 33 Ma) zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Ehrmann, 1991; Ehr- 
mann & Mackensen, 1992). Somit zeigen also auch die Karbonat- und Opalge- 
halte an, daÂ die im untersten OligozÃ¤ geschaffenen ozeanographischen Be- 
dingungen durch das restliche OligozÃ¤ hindurch fortbestanden. 
Zahlreiche oligozÃ¤n SchichtlÃ¼cke in den Sedimenten der Maudkuppe und des 
KerguelenrÃ¼cken (Barron, Larsen et al., 1989; Schlich, Wise et al., 1989; Ehr- 
mann & Mackensen, 1992) dokumentieren eine stÃ¤rker Erosionskraft der inter- 
mediÃ¤re Wassermassen als im EozÃ¤n Verbreitung und Anzahl von Schicht- 
lÃ¼cke in den Tiefseebecken rund um die Antarktis zeigen an, daÂ auch das 
Bodenwasser eine hÃ¶her Bewegungsenergie aufwies als im EozÃ¤n Wahr- 
scheinlich ist dies auf die Bildung einer kalten und dichten Bodenwassermasse 
am antarktischen Kontinentalrand und deren AbstrÃ¶me in die umgebenden 
Tiefseebecken zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Weitere Belege fÃ¼ eine oligozÃ¤n Vereisung kommen von anderen, proximale- 
ren LokalitÃ¤ten Kontinentale Tillite mit einem Alter von 293  - 25,7 Ma stehen in 
der Legru-Bay-Gruppe auf der King-George-Insel an (Legru-Vereisung; Birken- 
majer, 1988). Sie enthalten nur Gesteine, die aus der unmittelbaren Umgebung 
stammen. Deshalb soll die Legru-Vereisung wesentlich kleinrÃ¤umige gewesen 
sein als die Polonez-Vereisung (Birkenmajer, 1992). In Marie Byrd Land sind 
28 - 27 Ma alte Hyaloklastite weit verbreitet. Da ein mariner Ursprung dieser 
Ablagerungen unwahrscheinlich ist, werden sie als das Produkt von vulkani- 
schen Eruptionen unter Eisbedeckung angesehen (LeMasurier & Rex, 1982). 
GroÃŸrÃ¤umi oligozÃ¤n EisvorstÃ¶Ã sind in der Prydz-Bucht dokumentiert. Die 
Grundlinie des Eises lag im unteren OligozÃ¤ nahe an der damaligen Schelf- 
kante, etwas landwÃ¤rt von Bohrpunkt 742 (Abb. 27C). MÃ¤chtig oligozÃ¤n 
Diamiktite akkumulierten an den Bohrpunkten 739 und 742. Sie kÃ¶nne als 
marine Ablagerungen nahe der Grundlinie gedeutet werden (Abb. 11, 12). Sie 
bilden den unteren, leicht seewÃ¤rt einfallenden Teil der glazialen VorschÃ¼t 
tungsfolge (Kap. 3.2). Etwas spÃ¤ter aber immer noch im UnteroligozÃ¤n ruckte 
auf Grund aufliegendes Eis Ã¼be den Bohrpunkt 742 hinweg. Durch Ausschmel- 
zen von basalem Detritus aus dem Eis wurde an der Schelfkante, die nun bei 
Bohrpunkt 739 lag, zunÃ¤chs der Aufbau der flach einfallenden Vorschuttungs- 
folge fortgesetzt, bevor die Sedimente des steiler einfallenden Teils der Vor- 
schuttungsfolge zur Ablagerung kamen. Gleichzeitig fand im inneren Bereich der 
Prydz-Bucht Erosion statt (Abb. 27D; Hambrey et al., 1991). 
In den Bohrungen 739 und 742 wurden keine oberoligozÃ¤ne bis mittelmiozÃ¤ 
nen Sedimente angetroffen. Entsprechende Sedimente wurden aber wahr- 
scheinlich als Teil der VorschÃ¼ttungsfolg seewÃ¤rt von Bohrpunkt 739 abgela- 
gert. Die SchichtlÃ¼ck auf dem Schelf der Prydz-Bucht kann als das Resultat von 
Erosion durch aufliegendes Eis angesehen werden (Abb. 27E; Hambrey et al., 
1991). Diese Interpretation wird durch die Ãœberkompaktio der liegenden Sedi- 
mente unterstÃ¼tz (Solheim et al., 1991). Denkbar ist, daÂ es sich bei dem erosi- 
ven Ereignis um einen einzigen EisvorstoÃ mit einer relativ stabilen und lang- 
andauernden Lage der Grundlinie an der Schelfkante handelte. MÃ¶glic ist aber 
auch, daÂ in der SchichtlÃ¼ck mehrere kÃ¼rzer VorstoÃŸ und Ruckzugsphasen 
des Eises enthalten sind. 
Im McMurdo-Sund belegen oligozÃ¤n GrundmorÃ¤ne in der Bohrung CIROS-1, 
daÂ aufliegendes Eis, zumindest zeitweise, aus dem Bereich des Transantarkti- 
sehen Gebirges weit ins Rossmeer vorstieÃ (Abb. 28B, C; Barrett et al., 1989; 
Hambrey & Barrett, im Druck). In die glazialen Sedimente eingeschaltete marine 
Tonsteine und Sandsteine zeigen aber an, daÂ die Lage des Eisrandes, und 
damit wahrscheinlich auch das ostantarktische Eisvolumen, betrÃ¤chtlic variiert 
haben. FÃ¼n bis sechs groÃŸ EisvorstÃ¶Ã zwischen 30 und 25 Ma kÃ¶nne re- 
konstruiert werden. Sie korrelieren zum Teil wohl mit TiefstÃ¤nde des Meeres- 
spiegels (Barrett et al., 1989) und belegen, daÂ die IntensitÃ¤ der Vereisung und 
das Klima keineswegs konstant waren. Auch die stark schwankenden Anteile 
v.a. von ÃŸeticulofenestr bisecta, R. floridana, Coccolithus pelagicus und Chias- 
molithus altus an den oberoligozÃ¤ne Vergesellschaftungen kalkiger Nanno- 
fossilien auf dem KerguelenrÃ¼cke (Aubry, 1992) und im Weddellmeer (Wei & 
Wise, 1990) kÃ¶nnte als das Resultat von kurzzeitigen KlimaÃ¤nderunge gedeu- 
tet werden. Ebenso zeigen engstÃ¤ndig Grobfraktions- und Tonmineralanalysen 
an Sedimenten der Maudkuppe mehrere oberoligozÃ¤n Zyklen, die sich letztlich 
auf Klimaschwankungen und Schwankungen in der VereisungsintensitÃ¤ zuruck- 
fÃ¼hrenlasse (Diester-Haass, 1992; Diester-Haass et al., 1993). Diese Befunde 
lassen sich durch die Modellierungen von Robin (1988) stÃ¼tzen ach denen das 
antarktische Eisvolumen nach dem Entstehen eines kontinentalen Eisschildes 
groÃŸe Schwankungen ausgesetzt war. 
Die Sedimente der etwa 4 km von CIROS-1 entfernten Bohrung MSSTS-1 (Abb. 
5; Tab. 1) spiegeln einen etwas distaleren glazialmarinen Ablagerungsraum 
wider. Da der Kerngewinn dieser Bohrung mit 56 % relativ gering war, kÃ¶nnte 
mÃ¶glicherweis vorhandene proximale Sedimente jedoch der Beprobung ent- 
gangen sein, An der im zentralen Rossmeer gelegenen DSDP-Bohrung 270 
beginnt die oberoligozÃ¤n Sedimentabfolge mit flachmarinen Sedimenten, die 
nicht glazial beeinfluÃŸ sind. Ab etwa 26 Ma kamen aber auch dort proximale gla- 
zialmarine Sedimente (Hayes & Frakes, 1975) oder, nach einer neueren Inter- 
pretation, sogar GrundmorÃ¤ne zur Ablagerung (Hambrey & Barrett, im Druck). 
All dies zusammen legt fÃ¼ das OligozÃ¤ eine ostantarktische Vereisung nahe, 
die wÃ¤hren mehrerer Zeitintervalle mindestens so stark wie heute gewesen ist. 
In der Westantarktis und auf der Antarktischen Halbinsel waren die hÃ¶chste 
Regionen zumindest zeitweise vergletschert. 
Das verbreitete Vorkommen von Nothofagus spricht dafÃ¼r daÂ Vegetation wÃ¤h 
rend des unteren OligozÃ¤n in den KÃ¼stenregione und wÃ¤hren des oberen 
OligozÃ¤n noch in einigen geschÃ¼tzte Gebieten existiert hat (Kemp & Barrett, 
1975; Mildenhall, 1989; Mohr, 1990b). Das Vorhandensein von Nothofagus 
widerspricht aber einer groÃŸrÃ¤umig Vereisung nicht. Die Ã¶kologische An- 
sprÃ¼ch von palÃ¤ogene Nothofagus-Arten sind nicht hinreichend bekannt. 
Heutige Nothofagus-Arten benÃ¶tige hohe Niederschlage und ein temperiertes 
Klima, Bedingungen, wie sie im sÃ¼dliche Chile verwirklicht sind. Bei einer 
durchschnittlichen Jahrestemperatur von < 5 OC und einer Sommertemperatur 
von 8 - 10 'C verkÃ¼mmer sie in der Natur. In Laborversuchen Ã¼berlebte jedoch 
einige Arten bei bis zu -15 OC oder sogar -22 Â¡C Eine ausfÃ¼hrlich Diskussion 
der Ã–kologi von Nothofagus und weiterfÃ¼hrend Literatur finden sich bei 
Burckle & Pokras (1991) und bei Webb & Harwood (im Druck). 
Ein kÃ¼hl-temperierte Klima an der KÃ¼ste wie es sowohl durch die Nothofagus- 
Funde als auch durch die Sauerstoffisotope nahegelegt wird, wÃ¼rd den Trans- 
port von Feuchtigkeit auf den Kontinent erleichtern und wÃ¼rd hohe Akkumula- 
tionsraten von Eis und Schnee zur Folge haben. Der resultierende Eisschild 
wÃ¤r vermutlich jedoch kein kalter, polarer Eisschild, mit einer Temperatur unter 
dem Schmelzpunkt, sondern ein temperierter Eisschild, mit einer Temperatur am 
Schmelzpunkt und mit reichlich Schmelzwasser an seiner Basis. 
Temperierte Gletscher findet man heute im allgemeinen auÃŸerhal der Polarre- 
gionen, wÃ¤hren kalte Gletscher auf die Polargebiete beschrÃ¤nk sind. Unter 
heutigen Bedingungen gibt es keine temperierten Schelfeise oder groÃŸ 
schwimmenden Gletscherzungen. Alle temperierten Gletscher, die ins Meer 
mÃ¼nden liegen auf dem Grund auf und alle Schelfeise bestehen aus kaltem Eis 
(Robin & Adie, 1964; Robin, 1979). Man kann daher davon ausgehen, daÂ das 
temperierte Eis im OligozÃ¤ zwar mehrfach bis zur Schelfkante vorgedrungen ist, 
aber wohl keine Schelfeise gebildet hat. Eine Bodenwasserbildung war daher 
wahrscheinlich nur in wesentlich geringerem Umfang als heute mÃ¶glich Die aus 
den VerhÃ¤ltnisse stabiler Sauerstoffisotope berechneten Temperaturen fÃ¼ das 
OberflÃ¤chen und Bodenwasser stÃ¼tze diese Theorie (Tab. 4; Mackensen & 
Ehrmann, 1992). 
Resultate aus Modellierungen unterstÃ¼tze die Hypothese eines temperierten 
kontinentalen Eisschildes in der Ostantarktis. Nach Kvasov & Verbitsky (1 981) 
muÃ dazu die mittlere Jahrestemperatur auf Meeresniveau unter -4 'C gelegen 
haben (heute: -20 'C). Oerlemans (1982) berechnete, daÂ eine Durchschnitts- 
temperatur von 0 OC auf Meeresniveau einen Eisschild erlauben wÃ¼rde der den 
grÃ¶ÃŸt Teil der Ostantarktis bedeckt und an einigen Stellen Ã¼be 4 km MÃ¤chtig 
keit besitzt. In der Westantarktis wÃ¤r die Eisbedeckung auf die hÃ¶here Regio- 
nen beschrÃ¤nkt Bei einer Temperatur von +5 OC auf Meeresniveau kÃ¶nnt Eis 
immer noch die Gebirgsregionen bedecken, wÃ¼rd wahrscheinlich aber nicht die 
KÃ¼st erreichen (Abb. 29). 
Das temperierte Eis wÃ¼rd wahrscheinlich wesentlich schneller abflieÃŸe als 
das heutige polare Eis und keine so hohe Aufdomung erlauben. Die Abschmelz- 
rate an der KÃ¼st wÃ¤r hÃ¶he und die Kalbungsrate von Eisbergen geringer als 
heute. Die Eisberge wÃ¼rde wegen der hÃ¶here Temperatur des OberflÃ¤chen 
Wassers rasch schmelzen. Das schnelle AbflieÃŸe des Eises und seine stÃ¤rker 
Erosionskraft wÃ¼rde zwar eine grÃ¶ÃŸe Menge an Detritus produzieren (Drewry, 
1986), doch wÃ¼rd der Detritus grÃ¶ÃŸtentei direkt an der Eiskante ausschmelzen 
oder im proximalen Bereich des SÃ¼dpolarmeere aus den Eisbergen ausreg- 
nen. Dies wÃ¤r eine ErklÃ¤run fÃ¼ die relativ geringen Mengen an oligozÃ¤ne 
eistransportiertem Material auf dem KerguelenrÃ¼cke und auf der Maudkuppe 
und die groÃŸe Mengen am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia. 
Es bleibt zu erklÃ¤ren warum dann in Sedimenten des untersten OligozÃ¤n auf 
dem sÃ¼dliche und zentralen KerguelenrÃ¼cke so hohe Gehalte an eistranspor- 
tiertem Material zu finden sind. Zu Beginn der kontinentalen Vereisung waren 
auf dem antarktischen Kontinent groÃŸ Mengen an Verwitterungsschutt und 
BÃ¶de vorhanden, die von dem vorrÃ¼ckende Eis aufgenommen und befÃ¶rder 
werden konnten. Klare Hinweise dafÃ¼ liefern die unteroligozÃ¤ne Diamiktite der 
Prydz-Bucht, deren Tonmineralspektrum von etwa 60 % umgelagertem Kaolinit 
dominiert wird. Auch das unteroligozÃ¤n Smektitmaximum in der Bohrung 
CIROS-1 im Rossmeer kann als das Resultat des Eintrages von losem Verwitte- 
rungsschutt und BÃ¶de gedeutet werden (Ehrmann et al., 1992b). Vielleicht 
waren auch die Randgebiete des Eises noch relativ instabil, was zu einer hohen 
Kalbungsrate fÃ¼hrte SpÃ¤te stabilisierte sich der Eisschild dann wahrscheinlich. 
Wichtiger war aber, daÂ alle Lockermassen vom Kontinent entfernt waren und 
das Eis nun aktiv erodieren muÃŸt und daher weniger Detritus produzierte und 
transportierte. Entsprechend dominierten Illit und Chlorit die Tonmineralverge- 
sellschaftungen in der Prydz-Bucht und im Rossmeer (Ehrmann & Mackensen, 
1992; Ehrmann et al., 1992b). Diese Prozesse sind sowohl fÃ¼ ein temperiertes 
als auch fÃ¼ ein polares Eis vorstellbar. 
Abb. 29: 
Modelle eines antarktischen Eisschil- 
des bei einer mittleren Jahrestempe- 
ratur von +5 Â¡C 0 ' C  und -5 ' C  auf 
Meeresniveau. Heute liegt die mittle- 
re Jahrestemperatur auf Meeres- 
niveau bei etwa -20 'C. Schelfeise 
sind schraffiert, MÃ¤chtigkeite des 
Eisschildes sind in km angegeben 
(Oerlemans, 1982). 
4.6 Unter- und  MittelmiozÃ¤ 
Der langfristige Trend der kÃ¤nozoische Abkuhlung und des Eisaufbaus in der 
Antarktis wurde durch mehrere kurze Phasen Ã¼berlagert die sich durch beson- 
ders intensiven Eisaufbau oder durch ErwÃ¤rmun und einen RÃ¼ckzu des Eises 
auszeichneten. Unter der Annahme, daÂ die Kovarianz von 6'80-Werten benthi- 
scher und planktischer Foraminiferen der niederen Breiten den eindeutigsten 
Anzeiger fÃ¼ Ã„nderunge des globalen Eisvolumens darstellt, wurden von Miller 
et al. (1991) neun Intervalle miozÃ¤ne Eiswachstums definiert (Mi-Ereignisse; 
Tab. 5). Abbildung 30 stellt zwei an benthischen Foraminiferen des Nordatlantiks 
und des Ã¤quatoriale Pazifiks gemessene Kurven gegenÃ¼ber In Abbildung 31 
sind an benthischen Foraminiferen des KerguelenrÃ¼cken gemessene Kurven 
dargestellt. Es zeigt sich, daÂ die zyklischen Ã„nderunge und die Mi-Ereignisse 
in den ungeglÃ¤ttete Kurven aus dem Sudpolarmeer zwar zu sehen sind, aber 
wesentlich undeutlicher zum Ausdruck kommen als in den geglÃ¤ttete Kurven 
aus dem Nordatlantik und Pazifik. 
Tab. 5: Phasen deutlichen Anstiegs der 8180-Werte in miozÃ¤ne Foraminiferen (Mi- 
Ereignisse). Jedes Ereignis wird auf eine Zunahme des antarktischen Eis- 
volumens zurÃ¼ckgefÃ¼h (Miller et al., 1991; Wright et al., 1992). 
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WÃ¤hren des MiozÃ¤n scheinen danach "glaziale" und "interglaziale" Phasen in 
relativ regelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde von etwa 1 - 2 Ma abgewechselt zu haben, ein 
Bild, das in Ã¤hnliche Weise bereits fÃ¼ das OberoligozÃ¤ aufgezeigt werden 
konnte. Die GrÃ¶ÃŸenordnu dieser zyklischen Ã„nderunge des Eisvolumens 
kÃ¶nne anhand von Isotopendaten auf etwa 60 - 90 % des heutigen antarkti- 
schen Eisvolumens abgeschÃ¤tz werden (Wright et al., 1992). Sie muÃŸte somit 

St. Alter Nordatlantik Pazif i k 
Abb. 30: SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss benthischer Foraminiferen (Cibicidoides spp.) 
in der Bohrung 563 im Nordatlantik (33Â¡39'N 43Â¡46'W Wassertiefe 3796 m) 
und in der Bohrung 289 im Pazifik (00Â°29'S 158Â¡30'E Wassertiefe 2206 m). 
Die durch einen deutlichen Anstieg der S^O-Werte gekennzeichneten Mi- 
Ereignisse werden auf eine Zunahme des antarktischen Eisvolumens zurÃ¼ck 
gefÃ¼hrt Daten, Interpretation und Altersmodell von Wright et al. (1992). 
St. Alter KerguelenrÃ¼cke 
SchichtlÃ¼ck 1 SchichtlÃ¼ck 
SchichtlÃ¼ck 
Abb. 31 : SauerstoffisotopenverhÃ¤ltniss benthischer Foraminiferen (Cibicidoides spp.) 
und Mi-Ereignisse in Bohrungen auf dem KerguelenrÃ¼cken Bohrung 744: 
Daten von Barrera & Huber (1991) und Woodruff & Chambers (1991); Alters- 
modell von Barron et al. (1991a). Bohrung 747: Daten und Interpretation von 
Wright & Miller (1992); Altersrnodell von Wright & Miller (1992), angepaÃŸ an 
die neuen Datierungen der Mi-Ereignisse von Wright et al. (1992). Bohrung 
751 : Daten, Interpretation und Altersmodell von Mackensen et al. (1 992). 
Im Gegensatz dazu gibt es in der Prydz-Bucht nur indirekte Hinweise auf inten- 
sive unter- und mittelmiozÃ¤n Vereisungsphasen. Es kamen dort nÃ¤mlic keine 
Sedimente entsprechenden Alters zur Ablagerung (Abb. 11, 12), da das Eis auf 
dem Schelf auflag und erodierte (Abb. 27E). Die Grundlinie des Eises lag wahr- 
scheinlich an der Schelfkante. Dort schmolz der vom Eis befÃ¶rdert Detritus aus 
und trug zum Aufbau der mÃ¤chtige Vorschuttungsfolge am Kontinentalrand bei 
(Cooper et al., 1991 ; Hambrey et al., 1991). 
Im Rossmeer ist in der Bohrung CIROS-1 der ~ligozÃ¤n/~iozÃ¤n-Ãœberg nicht 
scharf definiert (Abb. 13). Daher lÃ¤Ã sich die untermiozÃ¤n Ablagerungsge- 
schichte nicht genau rekonstruieren. Es gab aber mindestens eine oder zwei 
Phasen mit Diamiktitsedimentation, wÃ¤hren derer die Grundlinie nahe an den 
Bohrpunkt heranrÃ¼ckt oder ihn gar Ã¼berfuh (Abb. 28D). Die EisvorstÃ¶Ã wur- 
den von RÃ¼ckzugsphase mit glazialmariner Sedimentation von Ton-Siltsteinen 
unterbrochen (Barrett et al., 1989; Hambrey & Barrett, im Druck). Die Sedimente 
der Bohrung MSSTS-1 zeigen ein vergleichbares Bild, doch sind sie in einer 
etwas distaleren Fazies ausgebildet. Die DSDP-Bohrung 270 im zentralen 
Rossmeer weist ebenfalls eine Wechselfolge von proximalen und distalen gla- 
zialmarinen Fazies auf (Hambrey & Barrett, im Druck). Die Datierung der Sedi- 
mente aus den verschiedenen Bohrungen im Rossmeer ist leider nicht genau 
genug, um die einzelnen VorstoÃŸ und RÃ¼ckzugsphase des Eises mit den Iso- 
topendaten zu korrelieren. 
Im Rahmen des ROSS Ice Shelf Project (RISP) wurde das Schelfeis im Rossmeer 
durchbohrt und der Meeresboden darunter beprobt. Die etwa 1 m langen Sedi- 
mentkerne von der Station J-9 (Abb. 28D) enthalten Diamiktite mit Diatomit- 
klasten. Umgelagerte Diatomeen in der Matrix der Diamiktite und die Diatomeen 
in den Klasten besitzen ein untermiozÃ¤ne Alter von etwa 21 - 18 Ma (Harwood 
et al., 1989). Sie belegen also fÃ¼ den Zeitraum zwischen den glazialen Ereignis- 
sen Mi1a und M i lb  (Tab. 5) eine hohe biologische Produktion und zumindest 
saisonal eisfreie Bedingungen im Liefergebiet, das im inneren oder westlichen 
Bereich des Rossmeerschelfes zu suchen sein dÃ¼rfte 
Die planktischen Foraminiferen nahmen im UntermiozÃ¤ mengenmÃ¤ÃŸ stark ab 
und zeigten eine AbkÃ¼hlun des OberflÃ¤chenwasser und eine flachere CCD an 
(Stott & Kennen, 1990b: 558). Die kalkigen Nannofossilien erfuhren eine drasti- 
sche Abnahme ihrer DiversitÃ¤ (Wei & Wise, 1990; Wei & Thierstein, 1991). Dia- 
tomeen dagegen nahmen nun an Wichtigkeit zu und traten bis zum ObermiozÃ¤ 
neben den kalkigen Mikrofossilien in unterschiedlichen Mengen in Erscheinung. 
Auf der Maudkuppe wechselten durch das gesamte MiozÃ¤ hindurch diatomeen- 

begann vor 14,9 Ma und gipfelte in dem Ereignis Mi3 vor 13,6 Ma. Es folgte ein 
kurzes Intervall mit etwas niedrigeren 6I8O-Werten, bevor vor etwa 12,9 Ma eine 
zweite Phase mit ansteigenden 6180-Werte einsetzte und im Ereignis Mi4 vor 
12,6 Ma gipfelte (Abb. 30). 
Die an Foraminiferen vom KerguelenrÃ¼cke erstellten 8180-Kurven passen gut 
in das allgemeine Bild (Abb. 31; Barrera & Huber, 1991; Mackensen et al., 1992; 
Wright & Miller, 1992). Sie zeigen zwischen 15 und 12 Ma einen Anstieg der 
6180-Werte sowohl benthischer als auch planktischer Foraminiferen um insge- 
samt etwa 1,2 %o. Dies ist zu viel, um nur durch einen Aufbau von Eis erklÃ¤r 
werden zu kÃ¶nnen Eine Kombination von AbkÃ¼hlun und Eisaufbau scheint 
daher wahrscheinlich (Woodruff & Savin, 1991 ; Mackensen et al., 1992; Zachos 
et al., 1992c), wobei allerdings der jeweilige Anteil dieser beiden Ursachen noch 
nicht quantifizierbar ist. 
Da eine VergrÃ¶ÃŸeru des Eisvolumens einen Fall des Meeresspiegels verur- 
sacht, kÃ¶nnt der Eiseffekt berechnet werden, wenn die GrÃ¶ÃŸenordnu der 
Meeresspiegelabsenkung bekannt wÃ¤re Die Meeresspiegelkurve von Haq et al. 
(1987) zeigt eine Absenkung um etwa 100 m zwischen 15 und 12 Ma an, die 
ebenfalls in zwei deutlichen Schritten verlaufen ist (Abb. 10). Ein rein glaziolo- 
gisch bedingter globaler Fall des Meeresspiegels um 100 m scheint jedoch un- 
realistisch, da ein Abschmelzen des heutigen antarktischen Eises den Meeres- 
spiegel nur um etwa 70 - 80 m ansteigen lassen wÃ¼rd (Drewry, 1991; 
Huybrechts, 1992). 
Ein Grund fÃ¼ die mittelmiozÃ¤n AbkÃ¼hlun und den Eisaufbau kÃ¶nnt darin 
gelegen haben, daÂ nun die DrakestraÃŸ fÃ¼ einen ungehinderten Tiefenwas- 
serdurchstrom offen stand. Dadurch kÃ¶nnt es zu einer Intensivierung des 
Zirkumpolarstromes und damit zu einer Unterbindung meridionaler StrÃ¶munge 
und zu einer wirksamen thermischen Isolation der Antarktis gekommen sein 
(Barker & Burrell, 1982). Das Stromsystem glich somit in seinen GrundzÃ¼ge 
bereits den heutigen Bedingungen (Abb. 32). 
Bevor die Ergebnisse des Bohrprojektes CIROS-1 und des Ocean Drilling Pro- 
gram aus dem SÃ¼dpolarmee vorlagen, wurde die Ursache des mittelmiozÃ¤ne 
8180-Anstiegs im Aufbau des ostantarktischen Eisschildes gesehen (2.B. Savin 
et al., 1975, 1981; Shackleton & Kennett, 1975). Heute, da das Einsetzen der 
Vereisung ins unterste OligozÃ¤ zurÃ¼ckdatier werden muÃŸ wird an eine Inten- 
sivierung der Vereisung in der Ostantarktis geglaubt (z.B. Kennett & Barker, 
Abb. 32: Stark vereinfachtes Bild der heutigen Oberflachen-Stromsysteme in den 
Ozeanen der SÃ¼dhemisphÃ¤ (nach Kvasov & Verbitsky, 1981). Ein Ã¤hnli 
ches Bild kÃ¶nnt bereits im MiozÃ¤ geherrscht haben, als sich die Drake- 
straÃŸ zwischen SÃ¼damerik und der Antarktischen Halbinsel Ã¶ffnet und 
die Bildung eines Zirkumpolarstromes erlaubte (vgi. Abb. 19, 24). Dunkle 
Pfeile zeigen kalte StrÃ¶munge an, helle Pfeile stehen fÃ¼ warme StrÃ¶mun 
gen. Der antarktische Eisschild ist durch eine Schraffur angedeutet. 
1990; Mackensen et al., 1992; Wright et al., 1992). Inwieweit auch die Westant- 
arktis hiervon betroffen war, ist noch nicht geklÃ¤rt 
Weder in den ODP-Bohrungen 739 und 742 in der Prydz-Bucht, noch in der 
DSDP-Bohrung 270 und den Bohrungen CIROS-1 und MSSTS-1 im Rossmeer 
wurden mittelmiozÃ¤n Sedimente angetroffen. Es ist zu vermuten, daÂ auf dem 
Schelf aufliegendes Eis zuvor abgelagerte Sedimente erodiert hat (Abb. 28E; 
Hambrey et al., 1991; Hambrey & Barrett, im Druck). 
Ein weiterer Hinweis auf verstÃ¤rkt glaziale Bedingungen kÃ¶nnt in einer leich- 
ten Zunahme des eistransportierten Materials in mittelmiozÃ¤ne Sedimenten der 
Maudkuppe (Kennett & Barker, 1990) und des SÃ¼dpazifik (Margolis et al., 1977) 
zu sehen sein. Auf dem KerguelenrÃ¼cke dagegen ist ein solcher Anstieg nicht 
zu beobachten (Ehrmann, 1991 ; Breza, 1992). Die starke Dominanz der detriti- 
sehen Tonminerale Illit und Chlorit in mittelmiozÃ¤ne Sedimenten des atlanti- 
schen und indischen Sektors des SÃ¼dpolarmeere weist auf intensive physikali- 
sche Verwitterung auf dem antarktischen Kontinent hin (Ehrmann, 1991 ; Robert 
& Maillot, 1990). 
Die AbkÃ¼hlun der Wassermassen wurde von einer weiteren DiversitÃ¤tsabnah 
me bei den kalkigen Nannofossilien nachgezeichnet. Arten, die fÃ¼ kÃ¼hlere 
Wasser typisch sind, setzten sich nun endgÃ¼lti durch und waren nach Norden 
bis zum Falklandplateau verbreitet (Wise et al., 1985; Wise, 1988). Dagegen 
zeigten die benthischen Foraminiferen keine mittelmiozÃ¤n Ã„nderung weder 
der Charakteristika des Bodenwassers, noch der Nahrungszufuhr aus dem 
Pelagial, an (Mackensen, 1992). Wahrscheinlich war die fÃ¼ bestimmte Foramini- 
ferenfaunen begrenzende Temperaturschwelle bereits vorher unterschritten, so 
daÂ eine weitere AbkÃ¼hlun auf schon niedrigem Niveau ohne Folgen auf die 
Zusammensetzung der Tiefseefaunen blieb. 
4.7 ObermiozÃ¤ 
Das ObermiozÃ¤ war die Zeit maximalen Eisvolumens und Eisabflusses seit 
dem Entstehen des antarktischen Eisschildes. GroÃŸ Schelfeise bauten sich in 
der Ostantarktis und erstmals auch in der Westantarktis auf @.B. Ciesielski et al., 
1982; Robin, 1988; Kennett & Barker, 1990). Die 6180-Kurven zeigen aber im 
ObermiozÃ¤ einen nur leicht ansteigenden Trend und keine so ausgeprÃ¤gt 
Ã„nderun wie im MittelmiozÃ¤ (Abb. 10). Der generelle Trend wird, wie bereits 
im Unter- und MittelmiozÃ¤n von einigen Ereignissen ansteigender und abneh- 
mender Isotopenwerte Ã¼berlagert Die Ereignisse Mi6 und Mi7 sind wahrschein- 
lich wiederum mit kurzzeitigem Anwachsen des antarktischen Eisvolumens er- 
klÃ¤rba (Tab. 5; Abb. 30, 31). 
Das Ereignis Mi6 (9,6 Ma) ist in der Bohrung 563 im Nordatlantik und in der Boh- 
rung 289 im Pazifik an einem Anstieg der 6'80-Werte um etwa 0,6 %O zu erken- 
nen (Abb. 30). Etwa gleichzeitig soll der Meeresspiegel um > 100 m gefallen 
sein, nachdem er sich bereits wÃ¤hren der Ereignisse Mi3 und Mi4 zwischen 15 
und 12 Ma um etwa 100 m gesenkt haben sollte (Abb. 10; Kap. 4.6; Haq et al., 
1987). Da das heutige antarktische Eisvolumen aber nur mit einer Meeresspie- 
gelÃ¤nderun von 70 - 80 m Ã¤quivalen ist, kann ein solcher erneuter drastischer 
Fall des Meeresspiegels wahrscheinlich nicht allein durch einen Eiszuwachs in 
der Antarktis erklÃ¤r werden. MÃ¶glicherweis gibt die Meeresspiegelkurve hier 
auch nicht die globale, sondern eine regionale Entwicklung wieder. Auch nach 
den Isotopendaten ist es fraglich, ob eine Schwankung des Meeresspiegels um 
> 100 m realistisch ist, zumal noch nicht geklÃ¤r ist, ob das Ereignis nur auf eine 
Zunahme des Eisvolumens, oder nur auf eine Temperaturabnahme, oder auf 
eine Kombination dieser beiden mÃ¶gliche Ursachen zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist (Miller 
et al., 1991). Das Isotopenereignis Mi7 (8,5 Ma) zeichnet sich durch einen etwas 
geringeren 6180-Anstieg als Mi6 aus (Abb. 30). Es korreliert grob mit einer Sen- 
kung des Meeresspiegels um etwa 30 m (Abb. 10; Haq et al., 1987). 
Neben den Sauerstoffisotopen belegen auch palÃ¤ontologisch und zahlreiche 
sedimentologische Parameter deutliche obermiozÃ¤n Schwankungen in der 
Ausdehnung und im Volumen des Eises, aber wahrscheinlich auch in der Ober- 
flÃ¤chentemperatu des SÃ¼dpolarmeeres So wird das Auftreten von kalkigen 
biogenen Sedimentkomponenten und von Warmwasserdiatomeen in 1 0 3  und 
8,5 Ma alten Sedimenten der Bohrungen 693 und 696 als Zeichen kurzer Episo- 
den erhÃ¶hte biologischer Produktion als Folge einer ErwÃ¤rmun gedeutet 
(Kennett & Barker, 1990), wenn auch die jÃ¼nger Episode nur schwer mit dem 
Isotopenereignis Mi7 in Einklang zu bringen ist. Der in der Bohrung 746 im 
Australisch-Antarktischen Becken auftretende Coccolithenschlamm mit einem 
Alter von 9,2 Ma weist sicher auch nicht auf hochglaziale Bedingungen hin 
(Ehrmann et al., 1991). 
In der westlichen Begrenzung des Rossmeeres stehen in dem heute bis etwa 
2000 m hohen Kliff sÃ¼dlic von Kap Adare obermiozÃ¤n bis unterpliozÃ¤n (13 - 
2,5 Ma) vulkanische Eruptiva an. Sie wurden wahrscheinlich wÃ¤hren mehrerer 
Phasen subaerisch abgelagert. In den entsprechenden Zeitabschnitten bedeckte 
also kein permanenter kontinentaler Eisschild die Umrahmung des Rossmeeres. 
Vermutlich gab es mehrere Intervalle mit einem ausgedehnten Eisschild, die von 
weniger intensiven Vereisungsphasen unterbrochen wurden, wÃ¤hren derer 
subaerischer Vulkanismus stattfand (Mclntosh & Gamble, 1991). Die einzelnen 
Eruptionsphasen kÃ¶nne bisher nicht genauer datiert werden, so daÂ eine Kor- 
relation mit den Isotopendaten und den sedimentologischen Befunden aus 
anderen Gegenden zur Zeit noch nicht mÃ¶glic ist. 
Im Weddellmeer entstanden im ObermiozÃ¤n vor etwa 8,5 Ma, ausgedehnte 
Schelfeise (Ciesielski et al., 1982; Ciesielski & Weaver, 1983; Mercer, 1983). Im 
Rossmeer ist in der Bohrung CIROS-1 und in den DSDP-Bohrungen 270, 272 
und 273 eine ausgeprÃ¤gt mittelmiozÃ¤n bis unterpliozÃ¤n SchichtlÃ¼ck vorhan- 
den (Hayes, Frakes et al., 1975; Savage & Ciesielski, 1983; Hambrey & Barrett, 
im Druck). Sie wurde wahrscheinlich durch erodierende ost- und westantarkti- 
sehe Eismassen verursacht, die Ã¼be den Schelf vorrÃ¼ckte und bis zur damali- 
gen Schelfkante auf Grund auflagen (Abb. 28E). 
In der Prydz-Bucht der Ostantarktis weist eine SchichtlÃ¼ck in den Sedimenten 
der ODP-Bohrungen 739 und 742 auf einen intensiven EisvorstoÃ bis an die 
Schelfkante hin. Der EisvorstoÃ verursachte nicht nur die Erosion oberoligozÃ¤ 
ner bis obermiozÃ¤ne Sedimente (Abb. 11, 12; Hambrey et al., 1991), sondern 
auch die Verfestigung der liegenden Sedimente (Solheim et al., 1991). Die 
Sedimente, die in der Bohrung 739 Ã¼be der SchichtlÃ¼ck folgen, haben ein 
Alter von etwa 7,7 Ma (Baldauf & Barron, 1991). Am Bohrpunkt 742 setzte sich 
die Erosion durch aufliegendes Eis weiter fort. Der unter- und mittelmiozÃ¤n Eis- 
vorstoÃ wurde also wahrscheinlich im ObermiozÃ¤ nach dem Ereignis Mi7 
beendet, und die Grundlinie des Eises zog sich auf eine Position zwischen den 
Bohrpunkten 739 und 742 zurÃ¼c (Abb. 27F; Hambrey et al., 1991). Damit behielt 
das Eis aber auch wÃ¤hren dieses RÃ¼ckzuge eine wesentlich grÃ¶ÃŸe Ausdeh- 
nung als heute. 
Der RÃ¼ckzu des Eises vor etwa 7,7 Ma war nicht auf die Prydz-Bucht be- 
schrÃ¤nkt Die Sedimentkerne, die an der Station J-9 unter dem Schelfeis des 
Rossmeeres gewonnen wurden, lieferten glazialmarine Sedimente mit einem 
Alter von etwa 7,5 - 6 Ma (Harwood et al., 1989). Das Eis lag also auch im 
Rossmeer wÃ¤hren des ObermiozÃ¤n nicht permanent auf dem Schelf auf, 
sondern befand sich zumindest wÃ¤hren dieses Zeitabschnittes in einer zurÃ¼ck 
gezogenen Position. Doch der RÃ¼ckzu wÃ¤hrte zumindest in der Prydz-Bucht, 
nicht lange. Die Kompaktion von Sedimenten der Bohrung 739, die nach Diato- 
meen 7,4 - 6,2 Ma alt sind (Baldauf & Barron, 1991), deutet auf ein erneutes 
VorrÃ¼cke des Eises hin (Solheim et al., 1991). 
Der verstÃ¤rkt AbfluÃ des Inlandeises Ã¼be ausgedehnte Schelfeise und Glet- 
scher fÃ¼hrt zu einer verstÃ¤rkte Eisbergbildung. Die Eisberge waren mit Detritus 
beladen, den sich das Eis auf dem Kontinent oder beim VorstoÃ Ã¼be den Konti- 
nentalschelf einverleibt hatte. Die Temperatur des OberflÃ¤chenwasser des SÃ¼d 
polarmeeres war niedrig genug, um ein schnelles Abschmelzen der Eisberge zu 
verhindern. Deshalb trat in den distalen Gebieten rund um die Antarktis verstÃ¤rk 
eistransportiertes Material in den Sedimenten des mittleren ObermiozÃ¤n auf 
(Abb. 33, 34). So fanden sich erste deutliche Spuren von eistransportiertem 
Material auf dem KerguelenrÃ¼cke in etwa 9 Ma alten Sedimenten der Bohrung 
751. Vor 8,5 Ma erfolgte ein scharfer Anstieg im IRD-Eintrag, der mit dem Isoto- 
penereignis Mi7 korreliert. Auch am Bohrpunkt 746 im Australisch-Antarktischen 
Becken traten ab etwa 9 Ma leicht erhÃ¶ht Sand- und Kiesgehalte auf; ein deut- 
licher Anstieg der Kiesgehalte erfolgte vor etwa 8,4 Ma. Etwa in die gleiche Zeit 
fiel auch das erste Auftreten von IRD in den Bohrungen 513 und 701 im sÃ¼d 
westlichen Atlantik (Abb. 33; Bornhold, 1983; Ciesielski & Weaver, 1983; Allen & 
Warnke, 1991; Warnke et al., 1992) und in der Bohrung 274 im Rossmeer 
(Barrett, 1975). 
Etwa gleichzeitig mit dem Einsetzen von eistransportiertem Material und dem 
Isotopenereignis Mi7 bildete sich der Tiefseehiatus NH5 (8,6 - 8,O Ma; Keller & 
Barron, 1987; Abb. 34), der entweder auf eine AbkÃ¼hlun in der Antarktis mit 
einer damit verbundenen Intensivierung des Antarktischen Zirkumpolarstromes, 
oder auf eine Intensivierung des Bodenwasserstromes zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Die 
Zirkulation des Bodenwassers in den Ozeanen wurde wahrscheinlich stÃ¤rker 
weil vermehrt Antarktisches Bodenwasser eingespeist wurde. Die Bodenwasser- 
bildung fand wahrscheinlich unter den groÃŸe Schelfeisen statt, oder in Verbin- 
dung mit einer mÃ¶gliche intensiven Meereisbildung am antarktischen Kontinen- 
talrand. 
nÃ¤chst Seite: 
Abb. 33: Eistransportiertes Material in obermiozÃ¤ne bis quartÃ¤re Sedimenten des 
sÃ¼dwestliche SÃ¼datlantik (Bohrungen 699, 5131514, 701) und der Meteor- 
kuppe im sÃ¼dÃ¶stlich SÃ¼datlanti (Bohrung 704; vgl Abb. 6). Bohrungen 699 
und 701: Daten und Altersmodell von Allen & Warnke (1991); in mg (> 250 
um) pro ka und cm2. Bohrung 704: Akkumulationsraten berechnet mit Dichte- 
werten von Ciesielski, Kristoffersen et al. (1988), IRD-Rohdaten von Allen & 
Warnke (1991) und Altersmodell von Hodell & Venz (1992); in mg (> 250 
um) pro ka und cm2. Bohrungen 5131514: Daten von Bornhold (1983); Alters- 
modell nach Ciesielski & Weaver (1983), aber an die Zeitskala von Berggren 
et al. (1985) angepaÃŸt in mg (> 62,5 um) pro ka und cm2. 
Ã¼bernÃ¤chs Seite: 
Abb. 34: Eistransportiertes Material in obermiozÃ¤ne bis quartÃ¤re Sedimenten des 
KerguelenrÃ¼cken im sÃ¼dliche Indischen Ozean (Abb. 7) und Vergleich mit 
der globalen Meeresspiegelkurve (Haq et al., 1987) und Schichtlucken in 
den Tiefseebecken (Keller & Barron, 1987). Bohrung 751: Rohdaten von 
Breza et al. (1992); Altersmodell nach Harwood et al. (1992) und Mackensen 
et al. (1992); in Anzahl KÃ¶rne > 250 Fm pro ka und cm2. Bohrungen 7451746 
Kies: Rohdaten nach Kernbeschreibung (Ehrmann et al., 1991); Altersmodell 
von Barron et al. (1991a); in KÃ¶rne > 2 mm pro ka auf der KernschnittflÃ¤che 
Bohrungen 7451746 Sand: Rohdaten von Ehrmann et al. (1991); Altersmodell 
von Barron et al. (1991 a); in mg terrigener Sand pro ka und cm2. Ein direkter 
Vergleich der Bohrungen wird durch das Vorhandensein zahlreicher Schicht- 
lÃ¼cke in der Bohrung 751 erschwert. 
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Abb. 33: Neogenes eistransportiertes Material im sÃ¼dwestliche SÃ¼datlantik 
AusfÃ¼hrlich Abbildungsunterschrift auf S. 113. 
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Abb. 34: Neogenes eistransportiertes Material im sÃ¼dliche Indischen Ozean 
AusfÃ¼hrlich Abbildungsunterschrift auf S. 113. 
Eine Abnahme des Gehaltes an eistransportiertem Detritus scheint in der Boh- 
rung 746 im Australisch-Antarktischen Becken vor etwa 7,5 Ma dokumentiert zu 
sein (Abb. 34). Sie korreliert mit dem zuvor beschriebenen RÃ¼ckzu des Eises in 
der Prydz-Bucht und im Rossmeer sowie mit einem leichten Anstieg des Meeres- 
spiegels. 
Vor 6,6 - 6,1 Ma trat am Bohrpunkt 746 ein Maximum im Eintrag an eistranspor- 
tiertem Sand auf, und zwar in einer Fazies, die eine Umlagerung des Materials 
vom Kontinentalschelf nahelegt. Der Detritus wurde allerdings nicht durch Turbi- 
dite oder Rutschungen, sondern durch Eisberge angeliefert (Ehrmann et al., 
1991). Dieses Maximum korreliert mit einem relativ niedrigen Meeresspiegel 
(Abb. 34; Haq et al., 1987) und einem EisvorstoÃ in der Prydz-Bucht. Es ist daher 
wahrscheinlich, daÂ das vorrÃ¼ckend Eis auf dem Schelf Detritus aufnahm und 
ihn zur Schelfkante transportierte, von wo aus er dann mit kalbenden Eisbergen 
weitertransportiert wurde. Da im SÃ¼datlanti kein erhÃ¶hte IRD-Eintrag zwischen 
6,6 und 6,1 Ma stattfand (Abb. 33), hatte das Maximum im Australisch-Antarkti- 
sehen Becken wahrscheinlich regionale Ursachen und wurde von dem Gesche- 
hen in der Prydz-Bucht kontrolliert. 
Im obersten MiozÃ¤n zwischen 5,8 und 5,3 Ma, trat wieder ein Maximum im IRD- 
Eintrag auf, das in Sedimenten sowohl des atlantischen, als auch des indischen 
Sektors des SÃ¼dpolarmeere Ã¼berliefer wurde (Abb. 33, 34). Das entsprechen- 
de Zeitintervall war durch eine AbkÃ¼hlun in den mittleren und hohen Breiten 
sowie durch mehrere VorstoÃŸ und RÃ¼ckzugsphase des Eises gekennzeichnet, 
wie aus den 6^O-Werten benthischer Foraminiferen ablesbar ist (Shackleton & 
Kennett, 1975; Hodell & Kennett, 1986; Miller et al., 1991). Der mehrfache 
Aufbau und Abbau der Eismassen fÃ¼hrt wahrscheinlich zur Anlieferung groÃŸe 
Detritusmengen und zu einer hohen Kalbungsrate von Eisbergen, beides Vor- 
aussetzungen fÃ¼ ein Maximum im IRD-Eintrag. Kvasov & Verbitsky (1981) 
nahmen an, daÂ zwischen 6 und 5 Ma der Meeresspiegel aus tektonischen 
GrÃ¼nde um mehrere hundert Meter abgesenkt wurde und der Eisschild bis zur 
Schelfkante vorrÃ¼ckt (Abb. 25D). Nach ihren Berechnungen war das antarkti- 
sche Eisvolumen wÃ¤hren der VorstoÃŸphas etwa um die HÃ¤lft grÃ¶ÃŸ als 
heute. Eine derart krasse Absenkung des Meeresspiegels ist aber in der Kurve 
von Haq et al. (1 987) nicht verzeichnet (Abb. 10, 34). 
Im ObermiozÃ¤ fanden auch eine scharfe und drastische Abnahme in der Karbo- 
natablagerung und der Beginn intensiver Sedimentation von DiatomeenschlÃ¤m 
men statt. Der Grund dafÃ¼ war wahrscheinlich eine deutliche Intensivierung der 
antarktischen Vereisung, die mit einer Ausdehnung kalter OberflÃ¤chenwasser 
massen nach Norden, einer Verlagerung einer der heutigen Polarfront Ã¤hnliche 
ozeanographischen Front nach Norden und einer drastischen Verflachung der 
CCD verbunden war. Der Ãœbergan von KalkschlÃ¤mme zu DiatomeenschlÃ¤m 
men geschah auf dem sÃ¼dliche KerguelenrÃ¼cke am Bohrpunkt 738 vor > 6,O 
Ma und am Bohrpunkt 744 vor 5,8 Ma (Ehrmann, 1991). An Bohrpunkt 751 fiel 
der Ãœbergan mit einer SchichtlÃ¼ck zusammen, die den Zeitraum 5,9 - 4,7 Ma 
umfaÃŸ (Mackensen et al., 1992). Auf dem nÃ¶rdliche KerguelenrÃ¼cke (Bohr- 
punkt 737) fand der Ãœbergan von abwechselnd kalkiger und kieseliger Sedi- 
mentation zu fast reiner biogener kieseliger Sedimentation bereits vor 6,7 Ma 
statt, in den Sedimenten der Maudkuppe sogar schon vor 9,3 Ma. 
4.8 Unterpliozan 
Ein weiterer wichtiger Schritt in der Vereisungsgeschichte der Antarktis fand im 
UnterpliozÃ¤ statt. Im Weddellmeer ist ein Anstieg in den Sedimentationsraten 
biogenen kieseligen Materials, verbunden mit einer guten Erhaltung der Mikro- 
fossilien, zu beobachten. Dies wird als Zeichen erhÃ¶hte biologischer Produktion 
als Folge einer Klimaverbesserung gedeutet. Wahrscheinlich nahm die Meer- 
eisbedeckung ab und zog sich die Polarfront weiter nach SÃ¼de zurÃ¼c (Kennett 
& Barker, 1990). Anhand der kieseligen Mikrofossilvergesellschaftungen im 
Weddellmeer schlossen auch Abelmann et al. (1990) auf ein klimatisches Opti- 
mum vor 4,8 - 4,4 Ma. Die zahlreichen kalkigen Nannofossilien in den Bohrun- 
gen 737 und 744 auf dem nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche KerguelenrÃ¼cke weisen 
auf relativ warme OberflÃ¤chentemperature vor 4,3 - 4,1 Ma hin (Barron et al., 
1991b: Tab. 6; Wei & Thierstein, 1991). Aus Faunenanaiysen kÃ¶nne fÃ¼ das 
OberflÃ¤chenwasse der Antarktis etwa 5 - 10 O C  hÃ¶her Temperaturen als heute 
abgeschÃ¤tz werden (Ciesielski & Weaver, 1974; Abelmann et al., 1990). Weitere 
Hinweise auf eine unterpliozÃ¤n ErwÃ¤rmun mit interglazialen Bedingungen 
zwischen etwa 5,O und 4,l Ma kommen aus zahlreichen palÃ¤ontologische 
Befunden mittlerer und niederer Breiten (Hodell & Kennett, 1986; Kenneit, 1986). 
Das warme Klima im UnterpliozÃ¤ wird mit einer ausgeprÃ¤gte Enteisungsphase 
in Verbindung gebracht (2.B. Ciesielski et al., 1982; Hodell & Kennett, 1986; 
Pickard et al., 1988). Eine einschneidende ErwÃ¤rmun und ein Abschmelzen 
des antarktischen Eises mÃ¼ÃŸ sich auch in den Sauerstoffisotopen benthischer 
und planktischer Foraminiferen widerspiegeln. TatsÃ¤chlic sind entsprechende 
Signale weit verbreitet (z.5. Hodell & Kennett, 1986; Kennett, 1986). In der Boh- 
rung 704 auf der Meteorkuppe liegen in 4,7 - 4,l Ma alten benthischen und 
planktischen Foraminiferen die 6WO-Werte um bis zu 0,5 - 0,6 %o unter den 
rezenten Werten. Wenn dieses Isotopensignal ausschlieÃŸlic auf eine Verringe- 
rung des Eisvolumens zurÃ¼ckzufÃ¼hr wÃ¤re dann mÃ¼ÃŸ ein GroÃŸtei des ant- 
arktischen Eises abgeschmolzen und der Meeresspiegel um etwa 50 - 60 m 
angestiegen sein (Hodell & Warnke, 1991). Die Meeresspiegelkurve zeigt vor ca. 
5,3 Ma einen Anstieg (Haq et al., 1987). Von 5,O bis 3,8 Ma blieb der Meeres- 
spiegel auf einem Niveau, das etwa 70 m Ã¼be dem heutigen gelegen haben 
soll. Die palÃ¤ontologisc belegten hohen Temperaturen des OberflÃ¤chenwas 
sers weisen aber darauf hin, daÂ das Isotopensignal zum Teil oder sogar haupt- 
sÃ¤chlic auf eine ErwÃ¤rmun zurÃ¼ckgefÃ¼h werden muÃŸ Bei einem reinen 
Temperatureffekt wÃ¼rde sich fÃ¼ den Bohrpunkt 704 Temperaturen errechnen, 
die 2,5 OC Ã¼be den heutigen lÃ¤ge (Hodell & Warnke, 1991). 
Es wurde argumentiert, daÂ 6180-Schwankungen in planktischen Foraminiferen 
der Tropen bessere Anzeiger fÃ¼ Ã„nderunge im globalen Eisvolumen darstellen 
als benthische 8180-Werte, da das OberflÃ¤chenwasse der Tropen nur relativ 
geringen Temperaturschwankungen unterlag (Matthews & Poore, 1980; Prentice 
& Matthews, 1988, 1991). Die entsprechenden Daten aus den Tropen liefern 
aber keine Hinweise auf eine signifikante Verringerung des Eisvolumens im 
PliozÃ¤n Interessanterweise sprechen die benthischen 6180-Werte jedoch fÃ¼ 
hÃ¶her Bodenwassertemperaturen als heute und bestÃ¤tige damit das aufge- 
zeigte Szenarium eines klimatischen Optimums. 
Eine Verringerung des antarktischen Eisvolumens als Resultat der ErwÃ¤rmun 
hÃ¤tt wahrscheinlich mit dem Abbau der Schelfeise begonnen. Der Zerfall der 
Schelfeise hÃ¤tt zu einem verstÃ¤rkte Kalben von Eisbergen gefÃ¼hrt Dann wÃ¤r 
Eis, das vorher auf Grund auflag und an seiner Basis Detritus fÃ¼hrte ins SÃ¼d 
polarmeer transportiert worden und hÃ¤tt vermutlich zu einem verstÃ¤rkte IRD- 
Eintrag gefÃ¼hrt Dieses Signal kÃ¶nnt in dem Anstieg des IRD-Gehaltes in den 
Sedimenten der Maudkuppe zu sehen sein (Kennett & Barker, 1990). In 4,5 - 4,3 
Ma und 4,l  - 3,8 Ma alten Sedimenten der Bohrungen 745 und 751 im indischen 
Sektor des SÃ¼dpolarmeere und entsprechend alten Sedimenten der Bohrun- 
gen 5131514, 699, 701 und 704 im atlantischen Sektor sind klare Maxima im 
Gehalt an terrigenem Sand und Kies Ã¼berliefer (Abb. 33, 34). Auch die unter- 
pliozÃ¤ne Sedimente der Bohrung 693 am Kontinentalhang zeigen ein teilwei- 
Ses Abschmelzen des Eisschildes an (Grobe et al., 1990a). Da aber IRD zu allen 
Zeiten wÃ¤hren des PliozÃ¤n vorhanden war, ist ein vollstÃ¤ndige RÃ¼ckzu des 
Eises aus den KÃ¼stenregione der Antarktis unwahrscheinlich. 
In Marine Plain an der OstkÃ¼st der Prydz-Bucht treten 15 m Ã¼be dem heutigen 
Meeresspiegel etwa 4,5 - 3,5 Ma alte glazialmarine Sedimente mit zahlreichen 
Diatomeen und Mollusken auf (Pickard et al., 1988; Quilty, 1991). Sie wurden 
unter einem wÃ¤rmere Klima als heute in flachem, kustennahem Wasser abgela- 
gert. Der Eisrand lag damals also etwa 50 km weiter im Inland als heute (Pickard 
et al., 1988), und der Zerfall der Schelfeise war abgeschlossen. In der Bohrung 
742 in der Prydz-Bucht deutet eine dÃ¼nn Lage stark diatomeenfÃ¼hrende gla- 
zialmariner Sedimente einen EisrÃ¼ckzu im oberen UnterpliozÃ¤ an (Hambrey 
et al., 1991; Abb. 27G). Da die Sedimente in Marine Plain und in der Prydz-Bucht 
eistransportierte Komponenten enthalten, machen sie ebenfalls einen vÃ¶llige 
RÃ¼ckzu des Eises aus den KÃ¼stenregione unwahrscheinlich. FÃ¼ diesen Teil 
der Antarktis sagen auch die Modellrechnungen von Oerlemans (1982) die ge- 
ringsten VerÃ¤nderunge bei einer Reduzierung des ostantarktischen Eisschildes 
voraus. 
Weitere Hinweise auf einen Zerfall des ostantarktischen Eisschildes im Unter- 
pliozÃ¤ und auf eine Abnahme des Eisvolumens um bis zu 75 % kommen aus 
der Sirius-Gruppe (frÃ¼he Sirius-Formation; Webb et al., 1984; Webb & Harwood, 
1991; McKelvey et al., 1991). Die Sirius-Gruppe besteht zum grÃ¶ÃŸt Teil aus 
GrundmorÃ¤nen in die fluvioglaziale und glazial-lakustrische Sedimente sowie 
PalÃ¤obÃ¶d eingeschaltet sind. Sie steht an vielen Stellen im Transantarkti- 
sehen Gebirge an, meist in 2000 - 2500 m HÃ¶he In den Sedimenten der Sirius- 
Gruppe treten umgelagerte Diatomeen, Foraminiferen, Radiolarien und kalkige 
Nannofossilien aus Abschnitten des OligozÃ¤ns MiozÃ¤n und PliozÃ¤n auf. Die 
Mikrofossilien sollen ursprÃ¼nglic wÃ¤hren wÃ¤rmere Perioden in den intrakrato- 
nischen Pensacola-Becken und Wilkes-Becken abgelagert worden sein (Abb. 2). 
Diese Becken sollen 500 - 1000 m unter dem Meeresspiegel gelegen und 
wÃ¤hren eisfreier Zeiten eine Meeresverbindung durch die Ostantarktis gebildet 
haben. 
Nach Webbs Hypothese dehnte sich wÃ¤hren einer erneuten AbkÃ¼hlun im 
OberpliozÃ¤ der ostantarktische Eisschild wieder aus, wurde mÃ¤chtiger lag in 
den intrakratonischen Becken auf Grund auf und Ã¼berfuh das Transantarktische 
Gebirge. Auf diese Weise sollen in den Becken Sedimente erodiert und im basa- 
len Bereich des Eises in das Transantarktische Gebirge befÃ¶rder worden sein. 
Da damals das Transantarktische Gebirge noch wesentlich niedriger als heute 
gewesen sei (bis zu 2000 m postpliozÃ¤n Hebung werden gefordert), habe dazu 
ein relativ geringmÃ¤chtige ostantarktischer Eisschild ausgereicht. Das Vorhan- 
densein von umgelagerten Mikrofossilien eines bestimmten stratigraphischen 
Intervalls in Sedimenten der Sirius-Gruppe wÃ¼rd anzeigen, daÂ die intrakrato- 
nischen Becken zur Zeit der Ablagerung eisfrei waren. Ihr Fehlen kÃ¶nnt anzei- 
gen, daÂ die Becken zur entsprechenden Zeit mit Eis gefÃ¼ll waren (Webb et al., 
1984). Das maximale Alter fÃ¼ eine pliozÃ¤n marine Phase in den intrakratoni- 
schen Becken und damit fÃ¼ eine ostantarktische Enteisung liegt nach den 
Diatomeenbefunden bei etwa 5,2 Ma. Dieses Alter paÃŸ recht gut zu den Altern 
des Meeresspiegelanstiegs (53  Ma) und des Klimaoptimums (4,8 Ma). Das Alter 
fÃ¼ die Platznahme der Sirius-Gruppe und damit fÃ¼ das Ende der Enteisungs- 
phase soll bei minimal 2,5 Ma und maximal 3,l Ma liegen (Webb & Harwood, 
1991). Diese Alter passen zwar nicht so gut in das zuvor aufgezeigte allgemeine 
Bild, sie beruhen aber auf einer Diatomeenstratigraphie, deren Kalibrierung 
durch K-Ar-Datierungen bestÃ¤tig wird (Barrett et al., 1992). 
Die Hypothese von Webb et al. (1984) blieb nicht unwidersprochen (zahlreiche 
Literaturhinweise und ausfÃ¼hrlich Diskussion in Clapperton & Sugden, 1990, 
und Burckle & Pokras, 1991). So wurde zum Beispiel argumentiert, daÂ die 
geforderte postpliozÃ¤n Hebung des Transantarktischen Gebirges unrealistisch 
sei und es keine Anzeichen fÃ¼ eine Enteisung in den marinen Sedimenten des 
SÃ¼dpolarmeere gÃ¤be Vielmehr hÃ¤tt in der Ostantarktis seit etwa 20 Ma ein 
stabiler Eisschild existiert, was in dieser Synthese jedoch widerlegt wurde. Es 
wurde auch bezweifelt, daÂ die intrakratonischen Becken bei einer im isostati- 
schen Gleichgewicht befindlichen Antarktis mit 75 % weniger Eis als heute nicht 
unter dem Meeresspiegel lÃ¤gen Weiter wurde argumentiert, daÂ die Mikrofossi- 
lien der Sirius-Gruppe durch Wind antransportiert wurden und daÂ die biostrati- 
graphische Korrelation und Datierung mit Fehlern behaftet sei. Der wesentlichste 
Kritikpunkt liegt aber wohl darin, daÂ eine Reduzierung des antarktischen Eis- 
volumens um 75 % mit einer gleichzeitigen ErwÃ¤rmun des OberflÃ¤chenwasser 
um > 5 'C, wie von Webb et al. (1984) und Webb & Harwood (1991) gefordert, 
nicht mit den Sauerstoffisotopendaten aus planktischen und benthischen Fora- 
miniferen in Einklang zu bringen ist. 
Aus den DSDP-Bohrungen und der Bohrung CIROS-1 im Rossmeer lassen sich 
keine SchlÃ¼ss auf die IntensitÃ¤ der pliozÃ¤ne Vereisung ziehen, da in ihnen 
keine Sedimente entsprechenden Alters Ãœberliefer sind. Bohrungen im Rahmen 
des Dry Valley Drilling Project (DVDP) und die Bohrung CIROS-2 dagegen tra- 
fen auf relativ mÃ¤chtig pliozÃ¤n Sedimentabfolgen, die in Fjorden am Rand des 
Transantarktischen Gebirges abgelagert wurden (McKelvey, 1981; Powell, 
1981a; Barrett & Hambrey, 1992). Die Bohrung DVDP-11 erschloÃ unter- und 
oberpliozÃ¤n Sedimente, die von einer mittelpliozÃ¤ne SchichtlÃ¼ck getrennt 
werden. Sie bestehen vor allem aus Diamiktiten, die entweder GrundmorÃ¤ne 
/ 
darstellen oder aus aufschwimmendem Eis a~sgesCchmolzen sind. Konglome- 
rate, Sande und glazialmarine Sedimente treten untergeordnet auf (Abb.15). 
Auch die pliozÃ¤ne Sedimente der Bohrung CIROS-2 weisen durchwegs eine 
deutliche glaziale Komponente auf (Abb. 14; Barrett & Hambrey, 1992). Beide 
Bohrungen legen damit nahe, daÂ pliozÃ¤ne Eis durch die Fjorde aus dem 
Transantarktischen Gebirge abfloÃ und eine mindestens regionale Eiskappe 
existierte. Da es im atlantischen und indischen Sektor des SÃ¼dpolarmeere kein 
Zeitintervall gibt, in dem kein eistransportiertes Material auftritt oder in dem 
zumindest ein ausgeprÃ¤gte Minimum im Eiseintrag zu verzeichnen ist (Abb. 33, 
34). kann man folgern, daÂ Eis auch an anderen Orten die KÃ¼st erreichte und 
nicht auf die Hochgebiete des Transantarktischen Gebirges beschrÃ¤nk war. 
Bei zusammenfassender Betrachtung aller diskutierten Parameter wird eine 
unterpliozane ErwÃ¤rmun und ein RÃ¼ckzu des Eises wahrscheinlich. Es fand 
jedoch wohl kein so drastischer (75 %) Abbau des Eisschildes statt, wie er von 
Webb et al. (1984) gefordert wurde. Kontinentales Eis erreichte durch das 
gesamte PliozÃ¤ hindurch die antarktische KÃ¼st und entlieÃ detritusbeladene 
Eisberge ins SÃ¼dpolarmeer Der EisrÃ¼ckzu begann wahrscheinlich vor etwa 
5,2 Ma. Ein Klimaoptimum wurde dann wohl etwa zwischen 4,8 und 4,1 Ma 
erreicht. Das Ende des EisrÃ¼ckzuge lag vermutlich bei etwa 3,5 Ma. Nur die 
Datierung der Sirius-Gruppe sieht ein Ende vor 3,l - 2,5 Ma vor. 
Die Kombination von wesentlich hÃ¶here Temperaturen als heute und einem 
Eisvolumen, das sich von dem heutigen nur wenig unterschied, kann dadurch 
erklÃ¤r werden, daÂ das warme Klima den Transport von Feuchtigkeit auf den 
Kontinent erleichterte. Dadurch kÃ¶nnt es in der Ostantarktis zu einer erhÃ¶hte 
Akkumulation von Schnee und Eis gekommen sein (Prentice & Matthews, 1991). 
Der unterpliozÃ¤n Eisschild wÃ¤r dann wahrscheinlich, wie im OligozÃ¤n tempe- 
riert gewesen. Da temperiertes Eis keine groÃŸrÃ¤umig Schelfeise erlaubt, wÃ¤r 
ein Szenarium denkbar, bei dem die Schelfeise, vor allem in der Westantarktis, 
abgebaut wurden, der kontinentale ostantarktische Eisschild dagegen ein Ã¤hnli 
ches oder sogar grÃ¶ÃŸer Volumen als zuvor hatte. FÃ¼ letzteres gibt es jedoch 
keine sedimentologischen Hinweise. 
AbschÃ¤tzunge des Eisvolumens und der Temperatur aus Isotopendaten sind im 
Falle einer ErwÃ¤rmun mit gleichzeitigem Eiswachstum besonders schwierig, da 
die beiden Effekte entgegengesetzte Isotopensignale produzieren und das 
Gesamtsignal somit gedÃ¤mpf oder sogar ausgelÃ¶sch wird. Daher waren in 
diesem Fall die TemperaturabschÃ¤tzunge aus palÃ¤ontologische Befunden 
wahrscheinlich verlÃ¤ÃŸlich als die aus Isotopenbefunden. 
Das geschilderte Szenarium eines temperierten Eisschildes ohne Schelfeise 
widerspricht der Meinung von Kennett & Barker (1990), die von stabilen plioza- 
nen Schelfeisen in der Westantarktis ausgehen, da am Bohrpunkt 694 im 
Weddellmeer nach 4,8 Ma keine Turbidite mehr zur Ablagerung kamen. Das 
Aussetzen der Turbidite kann aber auch damit erklÃ¤r werden, daÂ durch den 
RÃ¼ckzu der Schelfeise das meiste terrigene Material auf den breiten Schelfen 
abgelagert wurde, wÃ¤hren es zuvor aus dem Eis auf den oberen Kontinental- 
hang ausregnete, von wo es durch Turbidite in die Tiefsee transportiert wurde, 
4.9 OberpliozÃ¤ bis HolozÃ¤ 
Das pliozÃ¤n Klimaoptimum und der damit verbundene RÃ¼ckzu der Schelfeise 
waren an der Grenze vom Unter- zum OberpliozÃ¤ wahrscheinlich abgeschlos- 
sen. Die 6180-Werte sowohl der planktischen als auch der benthischen Fora- 
miniferen verschoben sich zwischen 3,6 Ma und 3,2 Ma allmÃ¤hlic zu schwere- 
ren Werten und sprechen damit fÃ¼ eine erneute AbkÃ¼hlungsphas und eine 
Zunahme des Eisvolumens (Kennett, 1986; Hodell & Kennett, 1991). Die AbkÃ¼h 
lung wirkte sich auch auf die Faunen- und Florenvergesellschaftungen des 
SÃ¼dpolarmeere aus (Ciesielski & Weaver, 1983; Ciesielski & Grinstead, 1986; 
Abelmann et al., 1990) und resultierte im Aufbau einer Eiskappe in Patagonien 
vor etwa 3,2 Ma (Mercer, 1976). 
Die AbkÃ¼hlun wurde z.B. von Ciesielski et al. (1 982) auf eine Intensivierung des 
Antarktischen Zirkumpolarstromes durch die Bildung von antarktischem Boden- 
Wasser unter ausgedehnten Schelfeisen und Meereis zurÃ¼ckgefÃ¼hr Schelfeise 
existierten vermutlich in der Westantarktis, entlang des ostantarktischen Konti- 
nentalrandes und in Einbuchtungen der Ostantarktis (Ciesielski & Grinstead, 
1986). In der Prydz-Bucht erreichte das Eis wahrscheinlich wÃ¤hren mehrerer 
VorstÃ¶Ã die Schelfkante. Dabei setzte sich der seewÃ¤rtig Vorbau des Schelfes 
durch an der Grundlinie ausschmelzende Sedimente fort. Unter dem aufliegen- 
den Eis wurden GrundmorÃ¤ne abgelagert (Abb. 27H; Hambrey et al., 1991). 
Eine genauere Rekonstruktion der spÃ¤tneogene glazialen Geschichte der 
Prydz-Bucht scheitert an der schlechten Datierbarkeit der Sedimente und dem 
geringen Kerngewinn. Wahrscheinlich waren die weitverbreiteten SchichtlÃ¼cke 
in oberpliozÃ¤ne Sedimenten @.B. Ciesielski et al., 1982; Keller & Barron, 1987; 
Abelmann et al., 1990) ein weiteres Resultat der Intensivierung des Antarkti- 
schen Zirkumpolarstromes und der Bildung von antarktischem Bodenwasser. 
In der Bohrung 704 im Ã¶stliche SÃ¼datlanti wurden nordwÃ¤rtig Verlagerungen 
der Polarfrontzone auf 3,3 - 2,9 Ma und 2,8 - 2,7 Ma datiert (Froelich et al., 1991). 
Die einschneidendste VerÃ¤nderun der palÃ¤ozeanographische VerhÃ¤ltniss 

Bohrung 697 bei den SÃ¼d-Orkney-Inseln der Bohrung 514 im Sudatlantik und 
den sÃ¼dÃ¶stlich Indischen Ozean erfaÃŸ haben (Burckle et al., 1990). 
Diese umfassende Meereisbildung im SÃ¼dpolarmee korreliert mit dem Einset- 
zen einer intensiven Vereisung mit charakteristischen Glazialllnterglazial-Zyklen 
in der NordhemisphÃ¤r vor ca. 2,5 - 2,6 Ma (Shackleton et al., 1984; Zimmerman 
et al., 1984; Jansen et al., 1988, 1990). Erste Anzeichen einer Vereisung der 
Nordhalbkugel reichen allerdings sehr viel weiter zurÃ¼ck So wird das Ã¤ltest 
eistransportierte Material auf dem V~ringplateau auf 5,45 Ma datiert. Glaziale 
Bedingungen herrschten vor > 5 Ma, vor etwa 4,5 Ma und vor < 4 Ma. Diese gla- 
ziale Phasen waren zwar wesentlich schwÃ¤che als die oberpliozÃ¤ne und 
quartÃ¤re Vereisungen, doch drangen Gletscher oder Eiskappen offensichtlich 
bis an die KÃ¼st vor (Jansen et al., 1990). 
Seit etwa 2,5 Ma sind auch in Sedimenten des Sudpolarmeeres intensive Gla- 
zialllnterglazial-Zyklen sichtbar (z.6. Abelmann et al., 1990; Hodell & Ciesielski, 
1990, 1991). Sie spiegeln sich vor allem in den Isotopenwerten sowie in den 
Karbonat- und Opalgehalten wider. Auch der IRD-Eintrag unterlag deutlichen 
und kurzfristigen Schwankungen. Diese Schwankungen korrelieren zwischen 
den einzelnen Bohrpunkten im SÃ¼datlanti sehr gut (Abb. 33). Eine detaillierte 
Korrelation mit den Bohrungen im sÃ¼dliche Indischen Ozean scheint zwar nicht 
mÃ¶glich doch unterlag der IRD-Eintrag auch dort ausgeprÃ¤gte kurzfristigen 
Schwankungen (Abb. 34). Wahrscheinlich waren diese Schwankungen an Gla- 
zialllnterglazial-Zyklen oder Verschiebungen der Polarfrontzone gebunden. 
Maxima traten im Sudatlantik vor 2,O - 1,9 Ma, 1,6 - 1,4 Ma und 0,9 - 0,5 Ma auf. 
Die ersten beiden Maxima fielen in Zeitintervalle, in denen die Polarfrontzone 
weit im Norden lag (Hodell & Ciesielski, 1991). 
Im QuartÃ¤ war die Sedimentation am antarktischen Kontinentalrand durch zykli- 
sche Fazieswechsel charakterisiert. Diese wurden durch ein komplexes Zusam- 
menspiel von Meeresspiegelschwankungen und palÃ¤ozeanographische sowie 
palaoglaziologischen VerÃ¤nderunge als Resultat globaler KlimaÃ¤nderunge 
kontrolliert und spiegeln Glazialllnterglazial-Zyklen wider. Hier sollen nur kurz 
die wichtigsten Resultate zahlreicher spezieller Arbeiten zusammengefaÃŸ wer- 
den (z.B. Grobe, 1986; Futterer et al,, 1988; Grobe et a l ,  1990a, 1990b; Pudsey, 
1990; Ehrmann & Grobe, 1991; Melles, 1991 ; Mortlock et al., 1991). Eine aus- 
fÃ¼hrlich Zusammenfassung findet sich bei Grobe & Mackensen (1992). 
Sedimenttransport durch Eisberge fand vor allem wÃ¤hren der kurzen Ãœber 
gangsphase von einem Glazial zu einem Interglazial statt. Das Aufschwimmen 
und der Zerfall des auf dem Schelf aufliegenden Eises mit steigendem Meeres- 
spiegel resultierte in einer groÃŸe Menge an Eisbergen mit basalem Detritus. 
Der IRD-Eintrag nahm ab, sobald die Grundlinie ihre landwÃ¤rtig Endposition er- 
reichte und der Zerfall der Schelfeise abgeschlossen war (Grobe & Mackensen, 
1992). 
In den Interglazialen verschob sich die Grundlinie der Schelfeise landwÃ¤rts und 
groÃŸ Schelfeise charakterisierten die Schelfbereiche (Abb. 35).  Unter den 
ausgedehnten Schelfeisen kam es zu einer verstÃ¤rkte Bildung von kaltem und 
dichtem Wasser, was einen wichtigen Prozess bei der AABW-Bildung darstellt 
(Foldvik & Gammelsrgd, 1988). Katabatische Winde fÃ¼hrte zur Bildung von 
KÃ¼stenpolynyen in denen das Wasser abgekÃ¼hl und durch Meereisbildung 
salzreicher und dichter wurde, was einen weiteren Prozess der AABW-Bildung 
darstellt. Das kalte Wasser floÃ in die Tiefsee ab und fÃ¼hrt zu einer verstÃ¤rkte 
Bodenwasserzirkulation, die wiederum eine Erosion feinkÃ¶rnige Sedimentparti- 
kel zur Folge haben konnte. 
Eine typische Interglazialfazies zeichnet sich weiterhin durch relativ hohe Gehal- 
te an kieseligen Mikrofossilien, relativ grobkÃ¶rnig Sedimente und einen hohen 
Sedimenteintrag durch Eisberge aus. WÃ¤hren der Interglaziale glich die Situa- 
tion am antarktischen Kontinentalrand den heutigen Bedingungen. Die Meereis- 
bedeckung war im Vergleich zu den Glazialzeiten stark reduziert und erlaubte 
eine erhÃ¶ht biologische Produktion. GroÃŸ Mengen an Diatomeen und Radiola- 
rien konnten daher nahe und sÃ¼dlic der Polarfrontzone akkumulieren (Abb. 35).  
nÃ¤chst Seite: 
Abb. 35: Modell des antarktischen Kontinentalrandes mit den wichtigsten Sedimenta- 
tionsprozessen wÃ¤hren interglazialer Phasen (Grobe & Mackensen, 1992). 
Charakteristisch sind vor allem die relativ hohe biologische Produktion und 
der hohe Eintrag an eistransportiertem Material. 
WDW = Weddellmeer-Tiefenwasser (Teil des Zirkumpolaren Tiefenwassers); 
NADW = Nordatlantisches Tiefenwasser; WSBW = Weddellmeer-Bodenwas- 
ser; ACC = Antarktischer KÃ¼stenstrom 
Ã¼bernÃ¤chs Seite: 
Abb. 36: Modell des antarktischen Kontinentalrandes mit den wichtigsten Sedimenta- 
tionsprozessen wÃ¤hren glazialer Phasen (Grobe & Mackensen, 1992). Im 
Gegensatz zu den Interglazialen sind die biologische Produktion und der 
IRD-Eintrag stark eingeschrÃ¤nkt Ein mÃ¶gliche weiteres VorrÃ¼cke des Eis- 
randes wÃ¤hren extremer glazialer Bedingungen ist angedeutet. 
Abb. 35: Interglazialer antarktischer Kontinentalrand (Grobe & Mackensen, 1992). VollstÃ¤ndig Abbildungsunterschrift auf S.125. 
Vbb. 36: Glazialer antarktischer Kontinentalrand (Grobe & Mackensen, 1992). VollstÃ¤ndig Abbildungsunterschrift auf S.125. 
Der erhÃ¶ht Eintrag an organischem Material in die tieferen Bereiche des 
Ozeans erhÃ¶ht die CO2-Konzentration und fÃ¼hrt zu einem Anstieg der CCD. 
Daher fÃ¼hre die Sedimente, die wÃ¤hren der wÃ¤rmste Intervalle abgelagert 
worden sind, nur wenige oder keine kalkigen Mikrofossilien. Die erhÃ¶ht Export- 
produktion begÃ¼nstigt auch die AktivitÃ¤ des Benthos und damit die Bioturbation 
der Sedimente. 
Gegen Ende der wÃ¤rmste Phasen der Interglaziale nahm die Akkumulation von 
kalkigen gegenÃ¼be kieseligen Mikrofossilien zu. Dies ist wahrscheinlich auf 
eine Abnahme des C02-Gehaltes der tieferen Wassermassen und eine Absen- 
kung der CCD als Resultat einer abnehmenden Exportproduktion zurÃ¼ckzufÃ¼ 
ren (Grobe & Mackensen, 1992). 
WÃ¤hren der Glaziale senkte sich der Meeresspiegel, die Grundlinie der Schelf- 
eise wanderte an die Schelfkante, und ein groÃŸe Teil des SÃ¼dpolarmeere war 
von Meereis bedeckt (Abb. 36). Diese relativ stabile Situation fÃ¼hrt zu einer 
Abnahme der Kalbungsrate und der Beweglichkeit der Eisberge. Daher war der 
IRD-Eintrag wÃ¤hren der Glaziale stark eingeschrÃ¤nkt Das aufliegende Eis 
erodierte jedoch auf dem Kontinent und auf den Schelfgebieten, nahm den 
Detritus in seine basalen Bereiche auf und befÃ¶rdert ihn seewÃ¤rts Nahe an der 
Grundlinie schmolz der Detritus aus dem Eis aus und lagerte sich auf dem obe- 
ren Kontinentalhang ab. Rutschungen und TurbiditstrÃ¶m waren dort wichtige 
Sedimentationsprozesse und konnten das terrigene Material bis in die Tiefsee 
verfrachten. 
Die Meereisbedeckung und die Akkumulation von Schnee auf dem Eis wirkten 
negativ auf das Lichtangebot im OberflÃ¤chenwasser Die Exportproduktion war 
daher stark reduziert und fÃ¼hrt zu nur geringen Opal- und Foraminiferengehal- 
ten in den Sedimenten sowie zu fehlender oder nur schwacher Bioturbation 
(Grobe & Mackensen, 1 992). 
5. SCHLUSSFOLGERUNGEN UND AUSBLICK 
5.1 Wann begann die Vereisung der Antarktis? 
In den letzten Jahren wurden bei der Rekonstruktion der kÃ¤nozoische antarkti- 
schen Vereisungsgeschichte dank der Untersuchungen im Rahmen des Ocean 
Drilling Program und mehrerer neuseelÃ¤ndische Bohrprojekte erhebliche Fort- 
schritte erzielt. Die BemÃ¼hunge von Wissenschaftlern der verschiedenen geo- 
wissenschaftlichen Disziplinen resultierte in einer groÃŸe Zahl von detaillierten 
Studien, deren Hauptergebnisse in dieser Synthese zu einem Gesamtbild 
zusammengefÃ¼g wurden. 
Mit den Bohrungen im SÃ¼dpolarmee sollten vor allem das Einsetzen der Ver- 
eisung auf Meeresniveau und die Entstehung des ersten kontinentalen Eisschil- 
des datiert werden. Wann das erste Eis die antarktische KÃ¼st erreichte, ist aber 
noch immer nicht vollstÃ¤ndi geklÃ¤rt weil zum einen weder in der Prydz-Bucht 
noch im McMurdo-Sund die Basis der glazialen Sedimentabfolgen erbohrt 
worden ist, zum anderen weil die Ã¤lteste glazialen Sedimente der Prydz-Bucht 
nicht mit genÃ¼gen groÃŸe Genauigkeit datiert werden kÃ¶nnen Diese Sedimente 
haben ein mindestens unteroligozÃ¤ne Alter. Sie kÃ¶nne aber auch bis ins 
MitteleozÃ¤ zurÃ¼ckreichen obwohl dies in der vorliegenden Arbeit als nicht sehr 
wahrscheinlich angenommen wird. 
Auf dem sÃ¼dliche KerguelenrÃ¼cke und der Maudkuppe ist zwar eine genaue 
Datierung der Sedimente mÃ¶glich doch sind dort, in etwa 500 - 1000 km Entfer- 
nung vom antarktischen Kontinent, die direkten glazialen Signale weniger stark 
ausgeprÃ¤gt Die Sedimente des sÃ¼dliche KerguelenrÃ¼ckens der Maudkuppe 
und einiger anderer Gebiete deuten durch das Vorkommen einzelner, vermutlich 
eistransportierter SandkÃ¶rne an, daÂ einige Gletscher bereits im MitteleozÃ¤ die 
KÃ¼st erreicht haben und sedimentbeladene Eisberge an mehreren Stellen ins 
SÃ¼dpolarmee gekalbt sind. Es ist jedoch unwahrscheinlich, daÂ die Ostantarktis 
bereits zu dieser Zeit von einem Eisschild kontinentalen AusmaÃŸe bedeckt 
gewesen ist. Eine regionale Vergletscherung der hÃ¶chste Gebiete mit einigen 
Talgletschern, die bis zur KÃ¼st vorgestoÃŸe sind, deckt sich besser mit den 
sedimentologischen, palÃ¤ontologische und isotopengeologischen Befunden. 
An der KÃ¼st herrschte wahrscheinlich ein temperiertes Klima mit Ã¼ppige Vege- 
tation. 
Zwischen den proximalen Bereichen wie McMurdo-Sund und Prydz-Bucht und 
den distaleren Bereichen wie Maudkuppe und KerguelenrÃ¼cke gibt es bisher 
keine geeigneten Bohrungen, mit deren Hilfe der Beginn der antarktischen Ver- 
eisung auf Meeresniveau besser rekonstruiert werden kÃ¶nnte In der Bohrung 
693 am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia verhindert eine SchichtlÃ¼ck zwi- 
schen mittlerer Kreide und UnteroligozÃ¤ die Ãœberlieferun dieses Ereignisses. 
In den Tiefseebecken wurden bisher keine Kerne mit entsprechend alten Sedi- 
menten gewonnen. 
Nach den heute vorliegenden Daten aus dem SÃ¼dpolarmee bestehen kaum 
noch Zweifel, daÂ sich eine kontinentale Vereisung der Ostantarktis im untersten 
OligozÃ¤n vor etwa 35,9 Ma, ausgebildet hat. Diese Entwicklung wird von den 
Sauerstoffisotopen benthischer und planktischer Foraminiferen angezeigt, 
ebenso von sedimentologischen Parametern wie zum Beispiel den Tonmineral- 
vergesellschaftungen und dem Eintrag eistransportierten Materials. Es spiegelt 
sich sowohl in den Sedimenten der antarktischen Schelfgebiete als auch des 
KerguelenrÃ¼cken und der Maudkuppe wider. 
Ebenso sicher wie das Einsetzen der kontinentalen Vereisung im untersten Oli- 
gozÃ¤ ist, daÂ das Schelfgebiet der Prydz-Bucht wÃ¤hren der Kreidezeit nicht 
vergletschert gewesen ist. Es herrschte ein temperiertes Klima, WÃ¤lde existier- 
ten und fluviatile und deltaÃ¤hnlich Sedimente kamen zur Ablagerung. Wenn 
man daher die Frage nach dem Beginn der antarktischen Vereisung auf Meeres- 
niveau lÃ¶se will, so benÃ¶tig man Bohrungen, die oberkretazische bis eozÃ¤n 
Sedimente erschlieÃŸen Entsprechende BemÃ¼hunge laufen derzeit von neu- 
seelÃ¤ndische Seite aus (Barrett & Davey, 1992; P. Barrett, pers. Mitteilung, 
1993). Durch umfangreiche seismische Erkundungen wurde ein Gebiet im 
McMurdo-Sund des Rossmeeres ausfindig gemacht, in dem etwa 36 - 100 Ma 
alte Sedimente ausstreichen. Eine oder mehrere Bohrungen in diesem Gebiet 
wÃ¼rde in idealer Weise die bereits existierenden Bohrungen CIROS-1 und 
CIROS-2 ergÃ¤nzen Zwei Bohrkampagnen unter internationaler Beteiligung sind 
fÃ¼ Ende 1995 und Ende 1996 geplant. Die Bohrungen sollen wiederum vom 
Meereis aus abgeteuft werden. 
Andere erfolgversprechende Bohrpunkte liegen auf den vom antarktischen Kon- 
tinent nach Norden ziehenden RÃ¼ckenstrukturen wie zum Beispiel AstridrÃ¼cke 
und GunnerusrÃ¼cken wo gut datierbare Sedimente in relativ proximaler aber 
von direktem terrigenem EinfluÃ isolierter Situation zu erwarten sind. Ein ent- 
sprechender Bohrvorschlag fÃ¼ das Ocean Drilling Program wird von amerikani- 
sehen Kollegen vorbereitet (B. Huber & S.W. Wise, pers. Mitteilung, 1991, 1992). 
Im Bereich des GunnerusrÃ¼cken konnten wÃ¤hren der Expedition "ANTARK- 
TIS-VIII16" mit FS "Polarstern" an Erosionsstrukturen mit dem Kolbenlot bis zu 
etwa 30 Ma alte Sedimente beprobt werden (FÃ¼ttere & Schrems, 1991). Bei 
gÃ¼nstige Eis- und Wetterbedingungen kÃ¶nne dort auch noch Ã¤lter Sedimente 
beprobt werden, und aus den einzelnen Kernen kÃ¶nnt ein Gesamtprofil zusam- 
mengesetzt werden. Dadurch wÃ¼rd sich eine Bohrung in diesem Gebiet sogar 
erÃ¼brigen Eine weitere Expedition mit FS "Polarstern" zum GunnerusrÃ¼cke ist 
fÃ¼ AprilIMai 1994 geplant. 
Zum VerstÃ¤ndni der klimatischen Entwicklung der Erde ist jedoch nicht nur der 
Beginn der Vereisung auf Meeresniveau von Interesse, sondern auch die Bil- 
dung der ersten Eiskappe im Innern der Ostantarktis. Diese Frage kann jedoch 
bisher nur sehr vage beantwortet werden, da dieses Ereignis in marinen Sedi- 
menten nicht dokumentiert zu sein scheint und auf dem heute zu 98 % eisbe- 
deckten Kontinent geeignete AufschlÃ¼ss fehlen. Auch fÃ¼ Zeiten, in denen das 
Klima an der KÃ¼st wesentlich wÃ¤rme als heute war, sind lokale oder regionale 
Eiskappen in den HÃ¶henlag mancher Teile der Antarktis vorstellbar, zumal sich 
der antarktische Kontinent seit der Oberkreide in einer polaren Lage befand. 
Modellrechnungen machen es wahrscheinlich, daÂ bereits wÃ¤hren der Ober- 
kreide die hÃ¶chste Gebiete der Antarktis vergletschert waren, und Talgletscher 
bis auf HÃ¶he < 1000 m Ã¼be NN vorstieÃŸen 
5.2 War der Eisschild ein dauerhaftes Gebilde? 
Vielleicht ebenso wichtig, wenn nicht noch wichtiger als die Frage nach dem 
Einsetzen der kontinentalen ostantarktischen Vereisung, ist die Frage nach der 
StabilitÃ¤ des antarktischen Eisschildes. Lange Zeit herrschten unterschiedliche 
Ansichten darÃ¼ber ob der kÃ¤nozoisch Eisschild ein stabiles und dauerhaftes 
Gebilde war, ob er grÃ¶ÃŸer Schwankungen unterlag oder ob er zu bestimmten 
Zeiten sogar vÃ¶lli abgebaut wurde. Die Kenntnis des antarktischen Eisvolu- 
mens ist aber nicht nur zur Rekonstruktion der Vereisungsgeschichte, der Ent- 
wicklungsgeschichte des antarktischen Kontinentes und von glaziologischen 
Prozessen von Wichtigkeit, sondern auch fÃ¼ sehr viel weiterreichende Frage- 
stellungen. Wenn es gelingt, die Schwankungen des antarktischen Eisvolumens 
besser zu rekonstruieren und zu quantifizieren, dann wird man auch in der Lage 
sein, das globale Sauerstoffisotopensignal besser in bezug auf Ozeantempera- 
turen zu deuten. Damit wÃ¼rde sich neue Perspektiven fÃ¼ die Erforschung der 
Klimageschichte der Erde und der PalÃ¤ozeanographi erÃ¶ffnen 
Nach den in dieser Synthese zusammengestellten Ergebnissen der Bohrkam- 
pagnen im SÃ¼dpolarmee ist es wahrscheinlich, daÂ sich das Eis nach dem Ent- 
stehen des kontinentalen ostantarktischen Eisschildes im untersten OligozÃ¤ zu 
keiner Zeit vÃ¶lli aus der Antarktis zurÃ¼ckgezoge hat. Es wird aber ebenso 
deutlich, daÂ der Eisschild wÃ¤hren der gesamten kÃ¤nozoische glazialen 
Geschichte betrÃ¤chtliche Schwankungen unterlegen hat. So sind zum Beispiel 
in den Sedimenten des Rossmeeres mehrere oberoligozÃ¤n VorstoÃŸ und RÃ¼ck 
zugsphasen des Eises dokumentiert, von denen jede wahrscheinlich deutlich 
weniger als eine Million Jahre gedauert hat. Auch wÃ¤hren des MiozÃ¤n und 
PliozÃ¤n wechselten zahlreiche glaziale Maxima und Minima miteinander ab, 
wobei glaziale Phasen alle etwa 1 - 2 Ma auftraten. WÃ¤hren der "glazialen" 
Phasen rÃ¼ckt die Grundlinie Ã¼be die Schelfe vor und lag meist an der Schelf- 
kante. WÃ¤hren der "interglazialen" Phasen zog sich die Grundlinie auf die inne- 
ren Schelfbereiche zurÃ¼ck Aber sogar wÃ¤hren Zeiten minimaler Eisbedeckung 
erreichte das Eis offensichtlich die KÃ¼st und entlieÃ detritusbeladene Eisberge 
ins SÃ¼dpolarmeer 
Die relativ kurzfristigen Ã„nderunge im neogenen Eisvolumen werden sowohl 
von den Sauerstoffisotopen als auch von den Sedimenten des SÃ¼dpolarmeere 
angezeigt. BetrÃ¤chtlich Schwankungen im Massenhaushalt des antarktischen 
Eises vollzogen sich also nicht nur wÃ¤hren der Glazialllnterglazial-Zyklen des 
QuartÃ¤r sehr rasch, sondern auch wÃ¤hren des SpÃ¤tpalÃ¤oge und Neogens. 
Es ist daher gut mÃ¶glich daÂ nicht alle Ã„nderunge in den Sedimenten abgebil- 
det, Ã¼berliefer und erkannt worden sind. Die Dokumentation kurzfristiger Ereig- 
nisse kann leicht SchichtlÃ¼cke oder einem unvollstÃ¤ndige Kerngewinn zum 
Opfer gefallen sein. 
Mit den vorhandenen sedimentologischen und isotopengeologischen Daten 
kann also ein relativ detailliertes Bild von der Abfolge kÃ¤nozoische VorstoÃŸ und 
RÃ¼ckzugsphase der antarktischen Eismassen aufgezeigt werden. Bisher gibt es 
jedoch kaum konkrete Vorstellungen darÃ¼ber welche Eisvolumina wÃ¤hren der 
einzelnen Phasen in der Antarktis gebunden gewesen sind. Um diese Frage zu 
lÃ¶sen ist die enge Zusammenarbeit von Geologen, Glaziologen und numeri- 
schen Modellierern notwendig. Wenn es gelingt, die jeweiligen Eisvolumina und 
die isotopische Zusammensetzung des Eises zu berechnen, kann im nÃ¤chste 
Schritt versucht werden, bei den beobachteten Ã„nderunge im Sauerstoffisoto- 
pensignal den Eiseffekt vom Temperatureffekt zu entkoppeln. Dadurch ergÃ¤be 
sich stark verbesserte MÃ¶glichkeite der Rekonstruktion der globalen kÃ¤nozo 
ischen Klimaentwicklung. 
5.3 Temperiertes oder kaltes Eis? 
Um den EinfluÃ des Klimas auf das thermale Regime des antarktischen Eisschil- 
des zu verstehen, muÃ untersucht werden, welche sedimentologischen Hinwei- 
se es gibt, Ablagerungen aus einem kalten Eis von Ablagerungen aus einem 
temperierten Eis zu unterscheiden. Die Betrachtungen des thermalen Charakters 
des Eisschildes sind nicht nur fÃ¼ die Rekonstruktion von glazialen Prozessen 
von Interesse, sondern haben auch wichtige Auswirkungen auf die Interpretation 
von Sauerstoff-lsotopendaten. So mÃ¼sse die AbschÃ¤tzunge der Wassertem- 
peraturen aus 8180-Werten korrigiert werden, wenn es sich um einen temperier- 
ten Eisschild handelt, der aus isotopisch schwererem Wasser als ein kalter Eis- 
schild aufgebaut ist. 
Eine Unterscheidung zwischen kalten und temperierten Gletschern kann erfol- 
gen, wenn genÃ¼gen Daten Ã¼be die VerhÃ¤ltniss an Land existieren. Hinweise 
auf das thermale Regime kÃ¶nne aus der Art der Vegetation, aus der Art der 
Verwitterung und aus Anzeichen fÃ¼ das Vorhandensein von gefrorenem Boden 
oder von Schmelzwasser gewonnen werden. Fehlen direkte Hinweise an Land, 
muÃ nach anderen, indirekten Hinweisen im marinen Ablagerungsbereich ge- 
sucht werden. RÃ¼ckschlÃ¼s auf das thermale Regime des Eises kann man dort 
aus einer Reihe von Indikatoren ziehen, zum Beispiel aus der Zusammenset- 
zung und Struktur der Sedimente und aus den marinen Faziesvergesellschaf- 
tungen. Manchmal finden sich Anzeichen dafÃ¼r ob die Gletscher auf Grund auf- 
gelegen haben oder eine schwimmende Zunge besessen haben. Letzteres 
Merkmal ist besonders wichtig, da heute alle Gletscher mit einer schwimmenden 
Zunge aus kaltem Eis bestehen. Dagegen liegen alle ins Meer mÃ¼ndende 
temperierten Eismassen auf Grund auf. 
KorngrÃ¶ÃŸenverteilung der < 2 mm-Fraktion in Diamiktiten wurden als MaÃ fÃ¼ 
die Auswirkung von Schmelzwasser benutzt und daraus auf die Beschaffenheit 
der Gletscher, die das Sediment anlieferten, geschlossen (Barrett, 1989b). Der 
dieser Methode zugrunde liegende Gedanke besteht darin, daÂ grÃ¶ÃŸe Men- 
gen von Schmelzwasser das Gleiten eines Gletschers Ã¼be seine Unterlage er- 
leichtern. Dadurch wird die Erosion durch den Gletscher intensiviert und mehr 
Gesteinsmehl produziert. Aus den KorngrÃ¶ÃŸenverteilung allein kann man aber 
noch nicht auf das thermale Regime der Gletscher schlieÃŸen da die KorngrÃ¶ÃŸ 
auch mit dem Liefergebiet und der Transportweite variieren. Ebenso wurde 
versucht, aus der Form und der OberflÃ¤chenbeschaffenhei eistransportierter 
Kieskomponenten auf das thermale Regime der Eismassen und auf Transport- 
mechanismen zu schlieÃŸen Aber auch diese Methode, fÃ¼ sich allein genom- 
men, fÃ¼hr nur zu unbefriedigenden Ergebnissen (Literaturhinweise und Diskus- 
sion in Kuhn et al., 1993). 
Die sedimentologische Datengrundlage fÃ¼ eine Unterscheidung von Ablagerun- 
gen aus einem kalten Eis von solchen aus einem temperierten Eis ist zur Zeit 
also noch sehr dÃ¼rftig Eine grÃ¶ÃŸe Zahl systematischer Untersuchungen in ver- 
schiedenen rezenten und fossilen AblagerungsrÃ¤ume ist daher fÃ¼ eine verlÃ¤Ã 
liehe Rekonstruktion der kÃ¤nozoische Bedingungen eine wichtige Vorausset- 
zung. 
Trotz dieser Schwierigkeiten werden in dieser Synthese einige Aussagen zum 
thermalen Regime der kÃ¤nozoische Eismassen gewagt und zur Diskussion 
gestellt. In der Prydz-Bucht gibt es keine direkten Hinweise auf Perioden mit 
Vegetation seit dem untersten OligozÃ¤n Die entsprechenden Sedimenten der 
Bohrungen 739 und 742 enthalten keine Pollen, und es erhebt sich daher die 
Frage, ob in der NÃ¤h der Prydz-Bucht Ã¼berhaup eisfreie Gebiete existiert 
haben. Die kaolinitreiche Tonmineralvergesellschaftung kÃ¶nnt zwar auf chemi- 
sche Verwitterungsbedingungen wÃ¤hren des UnteroligozÃ¤n hinweisen, doch 
ist es wahrscheinlicher, daÂ der Kaolinit aus BÃ¶de und Gesteinen stammt, die 
vor dem Einsetzen der Vereisung entstanden waren und vom Eis aufgearbeitet 
und ins Meer transportiert wurden. 
Die KorngrÃ¶ÃŸenverteilung der oligozÃ¤ne Diamiktite der Prydz-Bucht deuten 
auf eine Ablagerung aus temperiertem Eis, oder zumindest aus einem Eis hin, 
das mit mehr Schmelzwasser als heute gekoppelt gewesen ist (Hambrey et al., 
1991). Auch die KorngrÃ¶ÃŸenverteilung der meisten oligozÃ¤ne Diamiktite in 
der Bohrung CIROS-1 im McMurdo-Sund zeigen grÃ¶ÃŸe Ã„hnlichkei mit pleisto- 
zÃ¤nen von temperierten Gletschern abgelagerten Sedimenten, als mit Abla- 
gerungen aus kalten Gletschern (Barrett, 1989b). 
In der Bohrung CIROS-1 weisen zusÃ¤tzlic Pollen und ein Nothofagus-Blatt auf 
temperierte Bedingungen wÃ¤hren des OligozÃ¤n hin. OligozÃ¤n Nothofagus- 
BlÃ¤tte treten auch an zahlreichen anderen Orten auf, so zum Beispiel in der 
Bohrung 696 bei den SÃ¼d-Orkney-Inseln auf der Seymour-Insel und auf der 
King-George-Insel. Sie legen nahe, daÂ Nothofagus-Pflanzen wÃ¤hren des 
UnteroligozÃ¤n verbreitet in den KÃ¼stenregione wachsen konnten und wÃ¤hren 
des OberoligozÃ¤n wahrscheinlich zumindest noch in geschÃ¼tzte Gebieten 
vorkamen (Mildenhall, 1989; Mohr, 1990b). 
Die Annahme eines temperierten Eisschildes lÃ¶s auch den scheinbaren Wider- 
spruch von etwa 8 OC warmem OberflÃ¤chenwasse Ã¼be dem KerguelenrÃ¼cke 
und der gleichzeitigen Existenz eines kontinentalen Eisschildes in der Ostant- 
arktis (Mackensen & Ehrmann, 1992). Das relativ warme Klima hÃ¤tt den Feuch- 
tigkeitstransport auf den Kontinent begÃ¼nstig und zu einer erhÃ¶hte Akkumula- 
tion von Schnee und Eis gefÃ¼hrt Das relativ warme OberflÃ¤chenwasse hÃ¤tt zu 
einem schnellen Abschmelzen der Eisberge gefÃ¼hr und den weiten Detritus- 
transport mit Eisbergen verhindert. Damit lieÃŸe sich die nur sehr geringen 
Gehalte an eistransportiertem Material in oberoligozÃ¤ne Sedimenten des Ker- 
guelenrÃ¼cken und der Maudkuppe erklÃ¤ren 
Die von vielen Autoren (2.B. Ciesielski et al., 1982; Robin, 1988; Kennett & 
Barker, 1990) geforderte Existenz von ausgedehnten ost- und westantarktischen 
Schelfeisen wÃ¤hren des ObermiozÃ¤n setzt kaltes Eis voraus. Doch bereits fÃ¼ 
das UnterpliozÃ¤n das durch eine starke ErwÃ¤rmun auf deutlich hÃ¶her Tempe- 
raturen als heute und einen markanten RÃ¼ckzu des antarktischen Eises ge- 
kennzeichnet war, muÃ wahrscheinlich ein temperierter Eisschild angenommen 
werden. Ab dem OberpliozÃ¤ war die Antarktis vermutlich wieder mit einem kal- 
ten Eisschild bedeckt. 
Ãœbe lange Abschnitte des KÃ¤nozoikum liegen immer noch nur unzureichende 
Informationen Ã¼be das thermale Regime der Eismassen vor. Es deutet sich aber 
an, daÂ mehrfache Wechsel stattgefunden haben. Wie und wann sich die Ãœber 
gÃ¤ng von temperiertem zu kaltem Eis vollzogen, ist bisher ebenso ungeklÃ¤r 
wie die genaue isotopische Zusammensetzung eines temperierten Eisschildes. 
Auch Ã¼be die StabilitÃ¤ eines temperierten antarktischen Eisschildes, sein mÃ¶g 
liches Volumen und seine mÃ¶glich MÃ¤chtigkei gibt es bisher nur vage und sehr 
widersprÃ¼chlich Vorstellungen (G. Robin, pers. Mitteilung, 1992; J. Kipfstuhl, 
pers. Mitteilung, 1993). 
5.4 Wie reagiert der Eisschild auf eine globale ErwÃ¤rmung 
Die BefÃ¼rchtung daÂ die gegenwÃ¤rti zu beobachtende globale ErwÃ¤rmun zu 
einem Abschmelzen der Eismassen und zu einem globalen Anstieg des Meeres- 
spiegels von katastrophalem AusmaÃ fÃ¼hre kÃ¶nnte ist eine Frage, die vor allem 
auch Glaziologen und Geologen anspricht. Obwohl diese Arbeit darauf ausge- 
legt ist, die Vergangenheit zu rekonstruieren, so ergeben sich doch einige Hin- 
weise auf eine mÃ¶glich zukÃ¼nftig Entwicklung des antarktischen Eisschildes. 
In der Prydz-Bucht und im Rossmeer finden sich Hinweise darauf, daÂ wÃ¤hren 
langer Zeitabschnitte innerhalb des OligozÃ¤n ein Eisschild existiert hat, der eine 
grÃ¶ÃŸe Erstreckung als der heutige gehabt hat. FÃ¼ diese Zeiten zeigen die 
Sedimente der Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼cken aber deutlich hÃ¶her 
Temperaturen als heute an. Man kann daher schlieÃŸen daÂ der Aufbau von Eis 
in der Ostantarktis von dem wÃ¤rmere Klima dadurch begÃ¼nstig worden ist, daÂ 
es den Transport von Feuchtigkeit auf den Kontinent und damit die Akkumulation 
von Schnee erleichtert hat. 
FÃ¼ das UnterpliozÃ¤ wurde eine Situation rekonstruiert, bei der sich ebenfalls 
bei wesentlich hÃ¶here Temperaturen als heute der ostantarktische Eisschild 
zwar zurÃ¼ckzog aber immer noch die KÃ¼st erreichte und ein Ã¤hnliche Volu- 
men wie heute hatte. In der Westantarktis dagegen wurden wahrscheinlich die 
Schelfeise abgebaut. Ã„hnlic wie fÃ¼ das OligozÃ¤ wird angenommen, daÂ das 
unterpliozÃ¤n Eis temperiert gewesen ist. 
Unser VerstÃ¤ndni der komplexen wechselseitigen Beziehungen zwischen 
Klima, Eis und Sedimentation ist noch in einem Anfangsstadium. In letzter Zeit 
wurden durch umfangreiche Modellierungen groÃŸ Fortschritte erzielt und fun- 
dierte Prognosen fÃ¼ die zukÃ¼nftig Entwicklung des antarktischen Eisschildes 
aufgestellt. Neuere Modellrechnungen zeigen, daÂ das antarktische Inlandeis 
wÃ¤chst solange die ErhÃ¶hun der mittleren Jahrestemperatur weniger als 5,3 OC 
ausmacht. Dann wird das Abschmelzen des Eises am Rand des Eisschildes 
nÃ¤mlic durch hÃ¶her NiederschlÃ¤g im Innern der Antarktis kompensiert. Erst 
bei einem Temperaturanstieg um mehr als 8,3 OC soll das Eisvolumen unter die 
heutigen Werte fallen (Huybrechts, 1992). Modellrechnungen von Oerlemans 
(1982) deuten an, daÂ bei einer mittleren Temperatur von -5 OC auf Meeres- 
niveau (heute: ca. -20 Â¡C der antarktische Eisschild dem heutigen noch sehr 
Ã¤hnlic wÃ¤r und auch die Schelfeise in der West- und Ostantarktis noch exi- 
stent wÃ¤ren Bei 0 OC wÃ¤r der grÃ¶ÃŸ Teil der Ostantarktis noch von bis zu Ã¼be 
4 km Eis bedeckt. Die Westantarktis dagegen wÃ¤r weitgehend eisfrei. Bei +5 OC 
kÃ¶nnt Eis immer noch die Gebirgsregionen bedecken, aber wahrscheinlich 
nicht mehr die KÃ¼st erreichen (Abb. 28). 
ZukÃ¼nftig ForschungsaktivitÃ¤te auf diesem Gebiet mÃ¼sse nun darauf abzie- 
len, einerseits die numerischen Modelle an den geologischen Rekonstruktionen 
zu eichen, und andererseits die geologischen Rekonstruktionen mit Hilfe der 
Modelle zu Ã¼berprÃ¼fe Dazu ist wiederum die enge Zusammenarbeit aller 
geowissenschaftlichen Disziplinen erste Voraussetzung. 
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